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 L’analyse des rapports isotopiques revêt une importance croissante dans l’étude des 
sources et puits des gaz traces atmosphériques et dans la détermination des diverses réactions 
chimiques mises en jeu.  
 Dans le cadre de cette thèse, la composition isotopique du méthane piégé dans l’air du 
névé d’un site Arctique et d’un site Antarctique a été mesurée. A partir des profils obtenus 
dans le névé, et grâce à l’application récursive d’un modèle de transport diffusif des gaz à 
travers le névé, l’évolution du δ13CH4 dans l’atmosphère depuis 1950 AD a pu être 
reconstruite pour ces deux sites. La compilation de données existantes avec les résultats de 
cette étude a permis de déduire une évolution du δ13CH4 de l’ordre de +0.03‰/an dans 
l’hémisphère sud et +0.007‰/an dans l’hémisphère nord, depuis 1950 AD.  
 Une méthode d’extraction et d’analyse du protoxyde d’azote dans l’air occlus dans la 
glace polaire a été mise au point avec succès, donnant alors accès à la composition isotopique 
du N2O en période pré-industrielle. La composition isotopique du N2O piégé dans le névé et 
la glace d’un site Arctique et d’un site Antarctique a été mesurée. Les profils alors obtenus 
ainsi que l’utilisation du modèle de diffusion, également employé pour le CH4, ont donné 
accès à l’évolution continue du signal isotopique du N2O dans l’atmosphère depuis le début 
de l’ère industrielle. En couplant les résultats obtenus pour les deux sites, l’évolution du 
δ15N2O, 1δ15N2O, 2δ15N2O et δ18(O)N2O a pu être déduite : elle est de l’ordre de -2.7‰, -
2.4‰, -3.0‰ et -2.0‰ depuis 1700 AD respectivement. Une tendance sur le signal depuis 
1970 AD a également pu être obtenue.  
 L’alourdissement du signal isotopique observé dans le cas du méthane et l’allègement 
obtenu dans le cas du protoxyde d’azote confirment une responsabilité primordiale des 
sources d’origine anthropique dans l’augmentation exponentielle de la teneur de ces gaz 
depuis la révolution industrielle et permettent de proposer des scénarii plus restrictifs sur les 
sources et puits impliqués.  
Finalement, bien que la mise au point d’un système expérimental dédié à l’analyse de 
la composition isotopique du monoxyde de carbone par spectrométrie de masse en flux 
continu n’ait pas été suffisante pour aboutir à un système stable, de nombreuses améliorations 





 The analysis of isotope ratios is of increasing importance to study the sources and 
sinks of atmospheric trace gases and to investigate their chemical reaction pathways.  
 In the frame of this thesis, the isotopic composition of methane trapped in firn air from 
an Arctic and an Antarctic sites has been measured. From firn profiles, and thanks to the 
recursive use of a physical model of diffusive gas transport through the firn, the evolution of 
atmospheric δ13CH4 could be reconstructed for both sites. The compilation of existing data 
with this study results makes it possible to infer a δ13CH4 evolution of about +0.03‰/an in the 
southern hemisphere and +0.007‰/an in the northern hemisphere, since 1950 AD.  
 A sensible method for extraction and analysis of nitrous oxide in air occluded in polar 
ice has been developed and successfully tested, thus giving access to the N2O isotopic 
composition during pre-industrial era. The isotopic composition of N2O trapped in firn and ice 
from one Arctic and one Antarctic sites has been measured. The experimental profiles as well 
as the use of the diffusive model, also used for CH4, lead to the continuous evolution of the 
N2O isotopic signal in the atmosphere, since the industrial era. By combining both sites 
results, the evolution of δ15N2O, 1δ15N2O, 2δ15N2O et δ18(O)N2O could be inferred: it is about 
-2.7‰, -2.4‰, -3.0‰ et -2.0‰ since 1700 AD, respectively. A trend since 1970 AD could 
also be deduced. 
 The isotopic enrichment observed in the case of methane and the isotopic depletion 
deduced for nitrous oxide confirm a major anthropogenic sources responsibility in the 
exponential growth of these gases concentration since pre-industrial times and allow to 
suggest more restrictive scenarios about involved sources and sinks.  
 Finally, although an experimental set up dedicated to the analysis of carbon monoxide 
isotopic composition by continuous flow mass spectrometry was not sufficient enough to lead 
to a stable system, many improvements have been made in order to be able to measure the 
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 Les systèmes de tous types partagent des caractéristiques communes, la plus basique 
d’entre elles étant que chaque système est un groupe d’éléments interagissants, 
interdépendants et formant une entité collective. Ces systèmes sont caractérisés par leur état 
dynamique, réagissant constamment à des forces motrices et à des perturbations venant de 
l’intérieur et de l’extérieur. Une conséquence de ce dynamisme est que la longévité d’un 
système n’est pas assurée : certains systèmes demeurent virtuellement inchangés pendant de 
longues périodes, d’autres alternent rapidement entre croissance et déclin, d’autres meurent. 
La perception de la Terre comme un système indépendant et dynamique est supportée par 
l’évidence que la planète a connu chacune de ces étapes, excepté la dernière.  
 Les sources d’énergie terrestres (les forces motrices) sont constituées des radiations 
solaires, et, à un degré moindre, de la perte de chaleur depuis le centre de la planète. Le 
système Terre peut répondre rapidement aux changements des ces sources d’énergie, tels que 
les fluctuations des radiations solaires. Les réponses du système à ces changements peuvent 
être étudiées à travers l’un des éléments le constituant : le climat. Le climat est influencé par 
cinq entités différentes : l’atmosphère, la cryosphère, la biosphère, l’hydrosphère et la 
pédosphère.  
 
Les Hommes sont spontanément conscients et curieux de leur futur. Nous savons que 
des changements peuvent et vont se produire –dans la situation politique, économique, 
familiale- et nous essayons de planifier nos vies en fonction de ces changements. Depuis les 
dernières décennies, un autre intérêt a été ajouté à la liste : les conséquences possibles des 
changements du système Terre. Une question naturelle vient alors à l’esprit : « Etant donné ce 
que nous connaissons des changements qui se sont produits dans le passé, pouvons-nous 
prédire les caractéristiques de l’atmosphère et du climat de demain ? ». 
 
C’est dans ce contexte que sont apparues de nombreuses études tentant de comprendre 
les changements s’étant produits dans les cinq entités précédemment citées. Nous nous 
intéresserons au premier : l’atmosphère. En particulier, l’effet de serre est devenu une 
problématique majeure ces dernières années avec la publications de travaux scientifiques 
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faisant état d’une augmentation exponentielle du rapport de mélange des gaz à effet de serre 
depuis le début de l’ère industrielle. D’autres gaz, radiativement inactifs, jouent un rôle 
indirect sur le climat à travers leurs réactions avec des composés agissant directement sur 
l’atmosphère.  
Face à la difficulté de contraindre le bilan global de ces gaz, de nouveaux outils se sont 
développés. La composition isotopique des gaz traces atmosphériques fournit une information 
unique sur leur origine et leurs réactions avec l’atmosphère. Des faibles variations dans les 
taux de production et de destruction des espèces ainsi que des changements dans la 
composition isotopique du matériau source peuvent produire des changements dans la 
signature isotopique d’un composé spécifique ; cette caractéristique permet alors de tracer 
l’origine et le devenir du gaz dans l’atmosphère.  
 
Notre travail de thèse s’inscrit dans le cadre d’un programme européen : CRYOspheric 
Studies of Atmospheric Trends of stratospherically and radiatively important gases 
(CRYOSTAT). Le but de CRYOSTAT est de reconstruire l’histoire de tous les gaz à effet de 
serre (autres que la vapeur d’eau) et des substances détruisant l’ozone, sur les deux cents 
dernières années, depuis l’ère pré-industrielle jusqu’à aujourd’hui. Le niveau naturel de ces 
gaz sera déterminé, l’augmentation progressive due aux émissions anthropiques documentée 
et l’impact sur la chimie atmosphérique globale et le climat venant de ces changements étudié.  
 
 Cette étude s’intéressera plus particulièrement à l’évolution atmosphérique du 
méthane, du protoxyde d’azote et du monoxyde de carbone sur les deux cents dernières 
années. Cette évolution sera contrainte par l’analyse de leurs isotopes stables. 
 
 Ce travail a été mené en collaboration avec Thomas Röckmann du Max Planck Institut 
de physique nucléaire de Heidelberg (Allemagne), pour l’évolution de la composition 
isotopique du protoxyde d’azote. Une collaboration a été mise en place avec John Mak, de 
l’Université de Stony Brook (USA), invité au LGGE, pour l’analyse isotopique du monoxyde 
de carbone. Enfin, l’analyse de la composition isotopique du méthane a été réalisée au LGGE, 
en s’appuyant en partie sur une collaboration avec Todd Sowers (Université de 
Pennsylvannie, USA) pour l’analyse de l’air de Pôle Sud.  
 Les objectifs de l’étude étaient : 
 
 26
- Développer une méthode d’analyse de la composition isotopique du CO par 
spectrométrie de masse en flux continu 
 
- Développer une méthode d’extraction du gaz occlus dans la glace 
 
- Analyser l’évolution de la composition isotopique des trois gaz cités ci-dessus, CH4, 
N2O et CO sur les 200 cents dernières années à partir de l’air piégé dans le névé et la 
glace polaires. 
 
A travers l’analyse de l’air extrait du névé et de la glace polaires, notre étude s’inscrit 
dans le cadre de la reconstruction de l’évolution de la composition isotopique du méthane, du 
protoxyde d’azote et du monoxyde de carbone, depuis le début de l’ère industrielle.  
Le premier chapitre fera état des connaissances sur l’effet de serre ainsi que sur les gaz 
étudiés. Leur intérêt et leur comportement seront également décrits.  
Dans un deuxième chapitre, une fois la composition isotopique des gaz déterminée, il 
s’agit de lier le signal isotopique mesuré dans les matrices utilisées, le névé et la glace, au 
signal atmosphérique qui en est responsable. Les modifications de la composition isotopique 
des gaz, introduites par leur séjour dans le névé seront prises en compte à travers l’utilisation 
d’un modèle de transport diffusif ; la reconstruction chronologique du signal sera également 
réalisée par l’intermédiaire de ce modèle.  
Les systèmes expérimentaux permettant d’analyser chacun des trois gaz et de mesurer 
leur composition isotopique seront détaillés dans le troisième chapitre. 
Enfin, la description et l’exploitation des résultats déduits de notre étude feront l’objet 
d’un quatrième chapitre. 
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Chapitre I. Contexte de l’étude 
 






I-1 L’effet de serre 
 
 I-1-1 Le système radiatif 
 
 La principale source d’énergie pour le système Terre est le Soleil. Selon les lois de 
Planck, de Steffan-Boltzmann et de Wien, plus le corps émetteur est chaud, plus il émet de 
photons, plus il est énergétique, et plus son pic d’émission se situe aux courtes longueurs 
d’onde. 
 
Loi de Planck   λ
hcE =   (I-1) 
 
Loi de Steffan-Boltzmann   pour un corps non noir  (I-2) 4TSE εσ×=
 
Loi de Wien   
T
ηλ =max   (I-3) 
 
Avec, E, énergie (W) 
 h, constante de Planck (6.6262×10-34 W) 
 c, vitesse de la lumière (3×108 m.s-1) 
 λ, longueur d’onde (m) 
 ε, émissivité (sans dimension, entre 0 et 1) 
 σ, constante de Steffan-Boltzmann (5.67×10-8 W.m-2.K-4) 
 T, température (K) 
 S, surface émittrice (m2) 
 η, constante de Wien (2897×10-6 m.K) 
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 Le Soleil, dont la température de surface est supérieure à 5000°C émet dans les faibles 
longueurs d’onde, autour de 0.5 µm. Avant d’atteindre la surface de la Terre, ces radiations 
traversent une atmosphère constituée d’une enveloppe gazeuse. Les interactions des radiations 
solaires avec les gaz atmosphériques ainsi qu’avec la surface terrestre sont le début de 
nombreux transferts d’énergie, conduisant finalement au climat. 
 
 Une partie des radiations non absorbée durant son passage dans l’atmosphère atteint la 
surface terrestre. En retour, la Terre, comme tout corps dont la température est supérieure au 
zéro absolu, émet des radiations à l’atmosphère. La Terre étant plus froide que le Soleil, la 
plupart de ses radiations se produisent à de plus longues longueurs d’onde, dans les infra-
rouges (3 à 30 µm). Les rayonnements infra-rouges sont, à leur tour, absorbés par les 
molécules atmosphériques. Ces molécules atmosphériques, dont la température est inférieure 
à celle de la surface terrestre, émettent des radiations, moins énergétiques que celles absorbées 
et dans les grandes longueurs d’onde. Elles piègent ainsi de l’énergie, réchauffant alors 
l’atmosphère. Ce phénomène est connu sous le nom d’effet de serre.  
 
 Les radiations reçues à la surface de la Terre (« entrantes » de l’espace à la Terre) 
peuvent être absorbées par des petites molécules et atomes (O2, O3), aux courtes longueurs 
d’onde (0.3 µm). Les radiations émises par la surface terrestre (« sortantes » de la Terre à 
l’espace), aux plus grandes longueurs d’onde, sont absorbées efficacement par des molécules 
de taille plus importante et moins symétriques, telles que la vapeur d’eau (H2O) et le dioxyde 
de carbone (CO2). Ces gaz sont suffisamment abondants pour réduire significativement la 
transmission des radiations en direction de l’espace, en particulier entre 3 et 30 µm, où les 
principales radiations terrestres se produisent. Ces dernières peuvent poursuivre leur chemin 
en direction de l’espace si elles sont émises dans la fenêtre spectrale où H2O et CO2 absorbent 
de façon inefficace. La zone la plus cruciale, incluant la plupart des photons émis par la Terre, 
se situe entre 8 et 12 µm. Cependant, n’importe quel gaz atmosphérique dont la zone 
d’absorption se situe entre 8 et 12 µm, est capable de retenir ces photons, ajoutant alors leur 
énergie à l’atmosphère sous forme de chaleur. C’est le cas du méthane (CH4), du protoxyde 
d’azote (N2O), ou encore des ChloroFluoroCarbures (CFCs). Ces gaz, tout comme H2O et 
CO2, sont appelés gaz à effet de serre.  
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Figure I-1 : Energie radiative reçue et émise par la Terre. Source : [Graedel and Crutzen, 1997] 
 
 Cet effet de serre se produisant entre l’atmosphère et la surface terrestre, réchauffe 
cette dernière de 33°C. En effet, si la Terre réagissait comme un corps noir et émettait toute 
l’énergie qu’elle absorbe, la température à sa surface serait de –18°C, et non pas de +15°C, 
comme elle l’est actuellement. L’effet de serre est donc indispensable à la vie. Néanmoins, le 
bilan des radiations doit être à l’équilibre : les radiations émises (« sortantes ») sont égales 
aux radiations reçues (« entrantes »). La planète atteint cet équilibre en ajustant sa propre 
température à travers les processus décrits précédemment. La stabilité du climat dépend donc 
de la stabilité du flux d’énergie solaire mais également de la stabilité des processus 
d’absorption et d’émission d’énergie dans l’atmosphère et à la surface terrestre. Ainsi, tout 
changement excessif dans l’effet de serre (renforcement par exemple) peut déstabiliser le 
climat.  
C’est pourquoi l’étude de ces derniers processus et en particulier des gaz à effet de 
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Figure I-2 : Equilibre annuel moyen de l’énergie pour le système Terre-atmosphère 
 
 
 I-1-2 Gaz et chimie atmosphériques 
 
 L’atmosphère terrestre est constituée à plus de 99.9% par volume d’azote moléculaire, 
d’oxygène et d’argon. Les concentrations de ces constituants majeurs sont déterminées par 
des processus géologiques et biologiques qui se produisent sur des échelles de temps de 
centaines de millions d’années et l’activité humaine n’affecte pas leurs concentrations de 
façon significative. Cependant, cette activité peut accroître les concentrations et émissions de 
gaz moins abondants et aux temps de vie plus courts, mais dont l’action sur l’atmosphère est 
cruciale. Ces gaz peuvent être différenciés selon trois catégories :  
- Les gaz à effet de serre, purement « climatiques », comme le CO2. 
- Les gaz à effet de serre, à la fois « climatiques » et « chimiques », comme le CH4, le 
N2O, ou les CFCs. 
- Les gaz purement « chimiques », comme le monoxyde carbone (CO), ou les oxydes 
nitriques (NOx=NO+NO2). 
 
Les gaz purement climatiques agissent de façon directe sur le climat mais 
n’interviennent pas dans la chimie atmosphérique, tandis que les gaz purement chimiques, en 
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intervenant sur la chimie atmosphérique, peuvent agir de façon indirecte sur le climat. En 
effet, que ce soit dans la troposphère (0 à 10 km) ou dans la stratosphère (10 à 50 km), ces gaz 
réagissent avec les radicaux hydroxyles (OH). Bien qu’il soit un constituant ultra-minoritaire 
de l’atmosphère (1013 fois moins abondant que l’oxygène), OH est responsable de la première 
étape de destruction de la plupart de ces gaz, d’où son nom de « détergent de l’atmosphère ». 
Son abondance troposphérique détermine alors la capacité oxydante de l’atmosphère, et par 
conséquent la capacité de l’atmosphère à réguler la quantité de certains gaz traces 
atmosphériques. 
 Comme décrit précédemment, tout changement excessif dans les concentrations des 
gaz à effet de serre et gaz réactifs peut déstabiliser le climat. Or, la plupart de ces constituants 
sont émis dans l’atmosphère par des processus naturels (à l’exception des CFCs) et, de façon 
croissante, par les activités anthropiques, sauf les CFCs dont les émissions sont fortement 
réduites depuis 1990 AD (protocole de Montréal). Comme indiqué dans la figure I-3, la 
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Figure I-3 : Forçages radiatifs globaux moyens dus à divers agents actifs de 1750 AD à nos jours, et niveaux de 
connaissance associés (H : Haut ; M : Moyen, L : Faible ; VL : Très Faible). Source : [IPCC, 2001]. 
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Des générations d’humains ont changé leur environnement, à travers la déforestation, 
les feux de biomasse, les activités industrielles et autres changements dans l’utilisation des 
sols. La figure I-4 montre une augmentation abrupte des teneurs en gaz du CO2, CH4 et N2O 














































Figure I-4 : Teneur de l’atmosphère en CO2, CH4 et N2O de 1000 AD à 2000 AD d’après des mesures directes 
dans l’atmosphère et des analyses de glace polaire. Source : [IPCC, 2001] 
 
 Cette augmentation peut-elle déstabiliser le climat ? Dans quelles proportions est-elle 
due à l’Homme ? Quelle a été l’évolution des sources et des puits de ces différents gaz ? 
 
 Nous tenterons de répondre à ces questions, en nous intéressant plus particulièrement à 
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I-2 Le Méthane 
 
 Nous avons expliqué, dans le paragraphe précédent que, suivant leur bande 
d’absorption, les différents gaz à effet de serre, indépendamment de leur concentration, n’ont 
pas les mêmes propriétés radiatives. Afin de quantifier ces différences et de pouvoir comparer 
ces gaz entre eux, un « pouvoir » radiatif a été défini : le Potentiel Global de Réchauffement 
(Global Warming Potential, GWP). Il rend compte de l’effet radiatif, intégré sur une période 
de temps donnée, de l’émission dans l’atmosphère de 1 kg de gaz actif, relativement à un 
autre gaz. Le gaz de référence utilisé est le CO2.  
 
 Ainsi, bien que le CH4 soit environ 200 fois moins concentré que le CO2, son potentiel 
global de réchauffement direct (seules sont prises en compte ses propriétés radiatives) par kg 
et sur 100 ans, est approximativement 20 fois plus élevé que ce-dernier [IPCC, 2001]. 
Le CH4 intervient, en outre, dans la chimie atmosphérique en affectant les niveaux 
d’ozone, de vapeur d’eau, de dioxyde de carbone, de monoxyde de carbone et des radicaux 
hydroxyles OH.  
Il a donc une action à la fois directe et indirecte sur le climat. 
 
 
 I-2-1 Chimie atmosphérique 
 
  I-2-1-1 Troposphère 
 
 L’ensemble des réactions impliquant le méthane, dans la troposphère, est récapitulé 
dans la figure I-5.  
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Environnements
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Figure I-5 : Schéma de la chaîne de réactions d’oxydation du méthane et du monoxyde de carbone dans la 
troposphère. Source : [Seinfeld and Pandis, 1998], [Crutzen, 1994] 
 
 
 L’oxydation du CH4 par les radicaux OH est le point de départ d’une longue chaîne de 
réactions. Outre la production d’H2O, cette oxydation conduit à la formation de 
formaldhéhyde (CH2O), lui-même oxydé en CO. La réaction de CO avec OH conduit à la 
formation de CO2, puis du radical hydropéroxyle HO2. La présence ou l’absence de NO va 
conditionner les réactions suivantes. 
 Dans les environnements pauvres en NO, HO2 consomme une molécule d’O3 pour 
former une molécule de OH. Dans les environnements riches en NO, HO2 réagit avec NO 
pour former NO2, qui est ensuite photolysé en O3, préservant alors cette molécule. Toutefois, 
O3 peut être à son tour photolysé pour former OH, en présence d’H2O. 
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 Ainsi, l’oxydation du CH4 par les radicaux OH, dans la troposphère peut conduire à la 
formation, la destruction ou l’absence d’effet sur l’ozone, suivant les environnements dans 
lesquels elle se produit. En outre, il est à noter le lien étroit entre la chimie du CH4 et celle du 
CO, puisque ce-dernier résulte en partie de l’oxydation du premier. 
 
 











Figure I-6 : Schéma de la chaîne d’oxydation du méthane dans la stratosphère 
 
 
 De même que dans la troposphère, l’oxydation du méthane par les radicaux OH 
conduit à la formation d’une molécule d’eau. Avec l’altitude croissante, il faut y ajouter la 
réaction avec l’atome d’oxygène excité O(1D), produit à partir de la photolyse de l’ozone, qui 




















  (I-4) 
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Une fois encore, la consommation d’une molécule de CH4 conduit à la formation 
d’une molécule d’H2O. 
Enfin, toujours dans la stratosphère, le chlore (Cl) intervient dans la chimie du 











  (I-5) 
 
 Cette dernière réaction est très importante pour la chimie stratosphérique, puisqu’elle 
permet de séquestrer les atomes de Cl, détruisant l’ozone, sous forme de molécules de HCl, 
chimiquement stables et non réactives vis à vis de l’ozone. Les atomes de Cl peuvent ensuite 
être relargués de la molécule de HCl, par la réaction de ce dernier composé avec OH 
[Cicerone and Oremland, 1988]. 
 Une fraction des atomes d’hydrogène relargués lors de l’oxydation du CH4 et lors de la 




 Toutes ces réactions auxquelles participe le méthane impliquent des changements et 
évolutions complexes dans sa concentration mais également dans sa composition isotopique. 
Nous reviendrons sur ce dernier point dans le paragraphe I-2-4. Le bilan du méthane fait, 
quant à lui, l’objet du paragraphe suivant. 
 
 
 I-2-2 Bilan 
 
 Le réservoir atmosphérique total de CH4 est estimé à 4850 Tg, avec une précision de 
l’ordre de 5%, due au grand nombre de mesures réalisées depuis près de 25 ans et à la faible 
variabilité subsistant au sein de la troposphère. Aujourd’hui, la teneur troposphérique est 
évaluée à environ 1750 ppbv (partie par billion en volume, 10-9, [Etheridge et al., 1998]). 
Bien que le temps de résidence du CH4 dans l’atmosphère soit suffisamment long pour lui 
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assurer une répartition homogène autour du globe (environ 9 ans, [Dentener et al., 2003]), une 
différence de 5% subsiste au profit de l’hémisphère nord.  
 
Une variabilité saisonnière a été observée dans les deux hémisphères. Dans 
l’hémisphère sud, l’amplitude de cette variation est d’environ 25 ppbv. Des moyennes aux 
hautes latitudes, le maximum de concentration se produit entre septembre et octobre, tandis 
que le minimum de concentration a lieu entre février et mars ([Lowe et al., 1997], [Brunke et 
al., 1990]; [Fraser et al., 1986]; [Fung et al., 1991]). Dans l’hémisphère nord, l’amplitude de 
la variation saisonnière est d’environ 20 ppbv. Si le minimum de concentration se produit 
principalement en juillet (entre juillet et septembre) quelque soit la latitude, le cas du pic de 
concentration est plus complexe. En effet, aux hautes latitudes (supérieures à 60°N), le 
maximum de concentration a lieu entre janvier et mars, alors qu’aux moyennes et basses 
latitudes (entre 60 et 0°N), il peut se produire entre octobre et avril ([Rasmussen and Khalil, 
1981] ; [Fung et al., 1991]).  
 
Le gradient vertical dans la troposphère est négligeable mais la teneur en CH4 dans la 
stratosphère diminue rapidement avec l’altitude. En effet, dans la troposphère, les sources et 
les puits du méthane coexistent, tandis que l’unique source de CH4 dans la stratosphère 
provient de la troposphère ; ainsi, plus l’altitude augmente, plus la source de méthane 
s’éloigne et donc diminue, laissant alors place uniquement aux puits.  
 
 
  I-2-2-1 Sources 
 
 Les sources principales de CH4 sont listées dans le tableau I-1. Bien que les 
principales sources aient été identifiées, leur diversité ainsi que la difficulté à évaluer les taux 
d’émission globaux freinent la détermination précise de leurs magnitudes. Cependant, trois 
grands types de sources peuvent être identifiés : 
 
- Les sources anaérobies qui produisent du CH4 en l’absence d’oxygène (70%). Elles 
font appel à des processus bactériens, d’une part liés à la dégradation de matière 
organique, d’autre part faisant intervenir la réduction du CO2 ou la fermentation de 
l’acétate que ce soit dans les marais, les rizières, les décharges ou dans l’estomac des 
ruminants. 
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- Les sources liées à la production d’énergies fossiles telles que le charbon, le pétrole et 
le gaz naturel (20%). Les émissions proviennent des pertes pouvant intervenir lors de 
l’exploitation, du transport et de la transformation de ces matières. 
 
- Les sources liées à la combustion incomplète de biomasse et de matières organiques 
fossiles (10%). 
 
Bien que l’incertitude sur l’estimation de l’importance de chaque source demeure 
importante ( jusqu’à 75% - [Crutzen, 1995]), les auteurs s’accordent à attribuer aux sources 
anthropiques entre 60% et 70% des émissions totales de CH4 ([Lelieveld et al., 1998]; [Quay 
et al., 1999]; [Bräunlich, 2000] ; [Lassey et al., 2000]). Cependant, il demeure difficile de 
distinguer les parts anthropique et naturelle de certaines sources comme les émissions liées 
aux feux de biomasse ou aux animaux ([Cicerone and Oremland, 1988]).  
 
 
  I-2-2-2 Puits 
 
 Le radical OH constitue le puits le plus important pour le méthane atmosphérique 
(85%). L’oxydation par les bactéries méthanotrophes contenues dans le sol représente environ 
5% des puits totaux [Houghton et al., 1995].  
 
Une partie du méthane atmosphérique, qui n’est pas détruit dans la troposphère par 
réaction avec OH ou par oxydation microbienne, s’échappe dans la stratosphère (5 à 10%). 
Dans cette couche, le puits prédominant est OH, avec une contribution moindre des réactions 
avec les atomes d’oxygène excité (O(1D)) et de chlore (Cl) [Crutzen and Schmailzl, 1983]. 
Les contributions relatives de O(1D) et Cl augmentent avec l’altitude, ce qui est dû au manque 
du précurseur de OH, à savoir l’eau [Bergamaschi et al., 1996] ; [Lelieveld et al., 1998]. 
 
 
Les différentes réactions d’oxydation du méthane sont décrites dans les paragraphes I-
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Année de base 1980s 1989 1992 1995 1994 1990 _ 1998
Source naturelles         
  Zones humides 115 232 225b 145   92  
  Termites 20  20 20     
  Océan 10  15 15     
  Hydrates 5  10      
  Sources 
anthropiques 
        
  Energie fossile 75 103 110 89  109   
  Décharges 40 40 40 48  36   
  Ruminants 80 90a 115 93 80 93a   
  Traitements des 
déchets 
 a 25  14 a   
  Culture du riz 100 69 b  25-54 60 53  
  Feux de biomasse 55 41 40 40 34 23   
  Autres    28 15    
Total sources 500 575 600 535c    598 
Déséquilibre 
(tendance) 
+40 +34 +20 +17c    +22 
Puits         
  Sols 10 28 30 30 44   30 
  OH troposphériques 450 469 510 451c    506 
  Pertes 
stratosphériques 
 44 40 37c    40 
Total puits 460 541 580 518c    576 
Tableau I-1 : Estimations du bilan global du CH4 en Tg(CH4)/an d’après différentes sources 
a Traitement des déchets inclus dans « ruminants » 
b Culture du riz incluse dans « zones humides » 
c Estimation globale après utilisation d’un modèle inverse 
 
 
 I-2-3 Evolution 
 
  I-2-3-1 Sources 
 
 Le rapport de mélange du méthane s’est maintenu à un niveau approximativement 
stable, autour de 700 ppbv, de 1000 AD à 1750 AD. Des variations d’environ 70 ppbv ont 
cependant été observées pendant la période pré-industrielle. En effet, un maximum dans le 
rapport de mélange est atteint autour de 1150 AD, suivi d’une diminution de ce rapport entre 
1250 AD et 1500 AD. Autour de 1500 AD, il augmente à nouveau pour rester relativement 
constant jusqu’en 1750 AD [Blunier et al., 1993]. C’est entre 1750 AD et 1800 AD que le 
rapport de mélange du CH4 a ensuite progressivement augmenté jusqu’à atteindre le niveau 
d’aujourd’hui d’environ 1750 ppbv.  
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Cet accroissement important semble être de prime abord, dû à l’augmentation des 
sources anthropiques (industrie et agriculture), corrélées à l’augmentation de la population 
mondiale ([Rasmussen and Khalil, 1984] ; [Khalil and Rasmussen, 1985a] ; [Ehhalt, 1988] ; 
[Blunier et al., 1993]). En effet, depuis le début de la période pré-industrielle, si les zones 
humides semblent avoir diminué d’environ 15% [Chappellaz  et al., 1993(a)] l’ensemble des 
sources naturelles du CH4 est considéré constant. Ce postulat s’appuie notamment sur la faible 
progression de la teneur en CH4 durant les 1000 années précédant la révolution industrielle, 
d’après l’analyse d’air piégé dans les glaces du Groenland [Blunier et al., 1995] et 
d’Antarctique [Etheridge et al., 1998].  
 
 I-2-3-2 Puits 
 
Si l’évolution qualitative des sources reste relativement bien documentée, très peu 
d’indices sont en revanche disponibles quant à l’évolution temporelle des puits de CH4. 
D’autre part, les résultats et interprétations des différentes études réalisées demeurent très 
différents et ambigus, soulignant ainsi la difficulté d’évaluation des puits. Plusieurs auteurs 
concluent à une diminution de la capacité oxydante de l’atmosphère depuis le début de l’ère 
pré-industrielle. [Crutzen and Zimmermann, 1991] déduisent une diminution de la teneur 
globale en radicaux OH de l’ordre de 20%. Cependant, ils distinguent les régions situées au 
sud de 20°N accusant une baisse de ces radicaux, des régions situées au nord de cette latitude 
où les émissions plus fortes de NOx et O3 troposphériques dues aux activités anthropiques 
seraient la cause d’une augmentation des radicaux OH. Les mêmes conclusions sont reprises 
par [Thompson, 1992] dans une étude récapitulative sur l’évolution de la capacité oxydante de 
l’atmosphère. [Bernsten et al., 1997] distinguent également les deux hémisphères mais 
concluent à une augmentation globale de 6% de 1850 AD à 1990 AD, tout comme 
[Martinerie et al., 1995a]. [Marik, 1998] et [Bräunlich et al., 2001] ont envisagé l’hypothèse 
d’une réduction de la capacité oxydante de l’atmosphère, de près de 20%, depuis 1885 AD, 
tandis que [Wang and Jacob, 1998] situe cette réduction autour de 9%. Finalement, [Lelieveld 
et al., 2002] déduisent un niveau global de OH constant durant le dernier siècle, ne 
contredisant en rien l’éventualité de changements au niveau régional. 
 
Sur une période plus récente, la concentration moyenne globale des radicaux OH 
troposphériques peut être déduite de celle du méthyle chloroforme (MCF, CH3CCl3). En effet, 
d’une part, le taux d’émission de ce composé, purement anthropique, peut être connu avec 
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précision, d’autre part les radicaux OH représentent, de loin, son puits principal. Ainsi, [Krol 
et al., 1998] dérivent des observations réalisées sur le méthyle chloroforme une tendance 
positive de OH, de 0.46±0.6% par an, de 1978 à 1993. [Prinn and al, 2001] déduisent une 
tendance de –0.64±0.60% par an sur la période 1978-2000 ; ils distinguent la période 1978-
1988 durant laquelle les radicaux OH auraient augmenté, de la période 1989-2000 qui aurait 
vu ces radicaux diminuer. [Krol and Lelieveld, 2003] observent le même schéma d’évolution 
(augmentation puis diminution) mais avec une tendance globale proche de zéro. Cependant, 
ils soulignent les problèmes impliqués par l’utilisation des MCF. En effet, il semble que les 
incertitudes sur les émissions des MCF, ainsi que sur les modèles de transport impliquent des 
erreurs sur l’estimation de la variabilité des OH, en particulier à court terme. Enfin, [Dentener 
et al., 2003] suggèrent une augmentation des radicaux OH de 0.24±0.06% par an pour la 
période 1979-1993 AD. Pour cela, ils utilisent l’évolution du temps de vie du méthane comme 
mesure des changements des OH, en faisant appel à un modèle simulant les émissions de 
l’hydrocarbure ; le temps de vie du méthane (paramètre du modèle) correspondant à la 
concordance entre les émissions simulées et les émissions observées, permet de déduire la 
concentration des radicaux OH.  
 
 
Face à la difficulté d’établir de façon fiable un bilan évolutif sur le méthane, la 
nécessité d’utiliser des outils complémentaires dans le but de mieux contraindre l’évolution de 
ce gaz est apparue primordiale. 
 
 
 I-2-4 Les isotopes 
 
  I-2-4-1 Présentation 
 
 Les études sur les isotopes stables (même numéro atomique mais nombre de masse 
différent) en sciences de la Terre exploitent les différences subtiles entre les vitesses de 
réaction et constantes à l’équilibre, d’espèces chimiques qui ne diffèrent que par leur 
composition isotopique. Si le processus mis en jeu peut s’écrire à l’équilibre et si la constante 
à l’équilibre est affectée, l’effet est dit « thermodynamique » ou « à l’équilibre ». Si, le 
processus est incomplet ou unidirectionnel et si la constante de vitesse de réaction change lors 
de la substitution isotopique, l’effet est dit « cinétique ». De nombreux constituants de 
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l’atmosphère terrestre, des océans, des sols, des calottes polaires, ou de la croûte terrestre, 
montrent des variations de leur composition isotopique dues à ces effets : on parle alors de 
fractionnement isotopique. 
 
 Les différences des propriétés physico-chimiques de composés isotopiques sont 
principalement dues à la différence de masse de leur noyau. Ainsi, les niveaux d’énergie 
vibrationnelle changent ; ceci entraîne, pour les isotopes plus lourds, une vitesse moyenne, 
des fréquences de collision et des points d’énergie zéro, plus faibles. En d’autres termes, les 
liaisons formées par les isotopes légers sont plus faibles que les liaisons impliquant les 
isotopes lourds [Hoefs, 1987]. De tels changements au niveau moléculaire apparaissent au 
niveau macroscopique dans de nombreux processus : 
 
- réactions d’échange isotopique 
- photolyse 
- diffusion 
- séparation gravitationnelle 
- changements de phase, comme l’évaporation, la condensation, etc… 
- chromatographie 
 
Ainsi, les espèces chimiques vont enregistrer chaque processus qu’elles subissent, de 
leur production à leur consommation, à travers leur composition isotopique. Cette 
composition isotopique représente alors l’empreinte, la signature d’un composé. 
 
 
Remarque sur la nomenclature : 
- Isotope : représente un élément (13C, 12C, D, …) 
- Isotopologues : désigne deux molécules identiques dont la composition isotopique est 
différente (13CH4 et CH3D, 13C16O et 12C18O) 
- Isotopomères : désigne deux molécules identiques de même composition isotopique 
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 I-2-4-2 Constante cinétique isotopique 
 
La constante cinétique isotopique, connue sous l’abréviation KIE (Kinetic Isotope 
Effect), exprime le rapport des vitesses de réactions de deux variétés isotopiques d’une même 
espèce chimique [Urey, 1947]) 







KIE =   (I-6) 
Avec k, vitesse de réaction de  CBA ⇒+
LA et HA, variétés isotopiques légère et lourde de A respectivement 
 
 Chaque processus physico-chimique possède un KIE propre, qui peut être assimilé à 
une véritable signature isotopique. Plus ce KIE est supérieur à 1, plus la réaction favorise la 
destruction de l’isotopologue léger de l’espèce réactive, impliquant un enrichissement du 
réservoir en isotopologue lourd.  
 La mesure du KIE peut être obtenue soit en laboratoire, dans des chambres de 
simulation, soit par calcul théorique.  
 
 
 En résumé, pour un composé atmosphérique, la composition isotopique moyenne de 
ses sources doit être égale à la composition isotopique du composé dans l’atmosphère, après 




  I-2-4-3 Isotopie du méthane 
 
C’est dans les années 80 que l’utilisation des isotopes stables dans la différenciation 
des sources du méthane atmosphérique a été proposée ([Schoell, 1980] ; [Stevens and Rust, 
1982]). 
Il existe trois isotopes majoritaires du carbone : 12C, 13C (isotopes stables) et 14C 
(isotope radioactif). De même, il existe trois isotopes majoritaires pour l’hydrogène : 1H, 2H 
(connu sous le nom de deutérium D) qui sont stables et 3H (tritium) qui est radioactif. Ainsi, il 
peut y avoir plusieurs combinaisons des différents isotopes pour la molécule de méthane ; les 
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plus étudiées sont 12CH4, 13CH4 et 12CH3D, dont l’abondance respective est environ 98.8%, 
1.1% et 0.06%. 
 
Les variations isotopiques étant en général faibles, les déviations relatives par rapport 
à un standard international (valeur arbitraire 0‰) sont reportées suivant la notation delta (δ). 












Xδ  (‰)  (I-7) 
avec, R=bX/aX 
aX et bX, variétés isotopiques respectivement majoritaire et minoritaire de X 
 
 Ainsi pour δ13C, le rapport R est égal à 13C/12C. Pour le carbone, le standard 
international généralement utilisé est V-PDB (Vienne-Pee Dee Belemnite) avec un rapport 
13C/12C égal à 0.0112372 [Gonfiantini, 1978]. Le Belemnite est un mollusque fossile 
provenant de la rivière Pee Dee en Caroline du Sud, dont le rostre en calcite est utilisé pour la 
mesure de son δ13C. Le matériau originel étant épuisé depuis plusieurs décennies, une échelle 
hypothétique (Vienna PDB), supposée être identique au PDB initial, est utilisée. 
Pour δD, le rapport R est égal à D/H. Le SMOW (Standard Mean Ocean Water) est 
utilisé comme référence avec un rapport D/H de 0.00015576 [Gonfiantini, 1978].  
 
 
aSignature isotopique des sources 
 
 Chaque source du méthane est caractérisée par une signature isotopique qui lui est 
propre. Les signatures isotopiques des trois grands types de processus de formation du CH4 
décrits plus haut forment trois groupes distincts : 
 
- Les sources d’origine bactériennes produisent du CH4 plus appauvri en isotopes lourds 
(13C et D) que les autres sources. Les bactéries méthanogènes concentrent 
préférentiellement l’isotope léger ([Krzycki et al., 1987] ; [Oremland, 1988]), ce qui 
implique un enrichissement en 12C du méthane ainsi produit. Cependant, les signatures 
isotopiques de ces sources diffèrent selon le matériau organique dégradé (marécages, 
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rizières ou décharges), son degré de transformation et la température ambiante ([Quay 
et al., 1991] ; [Whiticar, 1993]). 
 
- Les sources non bactériennes liées à la production d’énergie fossile émettent à 
l’atmosphère un CH4 moins appauvri en isotopes lourds par rapport aux autres 
sources. 
 
- Les sources non bactériennes liées à la combustion incomplète de biomasse produisent 
un CH4 encore moins appauvri que les sources précédentes. La signature des plantes 
en C3 est plus légère que celle des plantes en C4 [Bender, 1971]. 
 

































Figure I-7 : Double signature isotopique des diverses sources du méthane déterminées expérimentalement, 
d’après une compilation de données par [Marik, 1998]. 
  a[Quay et al., 1988]    f, [Levin et al., 1993] 
  b, [Wahlen et al., 1989]    g, [Bergamaschi, 1997] 
  c, [Kuhlmann et al., 1998]    h, [Rust, 1981] 
  d, [Stevens and Engelkemeir, 1988]  i, [Bergamaschi and Harris, 1995] 
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aKIE des puits 
 
 Lorsque le méthane entre dans l’atmosphère, il transporte donc avec lui la signature 
isotopique de sa source. L’oxydation du méthane par les radicaux OH, les atomes de Cl et 
O(1D) ([Saueressig et al., 1995; Saueressig et al., 2001]) ainsi que par les sols [King et al., 
1989] laisse également son empreinte sur la composition isotopique du méthane 
atmosphérique. Elle est caractérisée par les constantes cinétiques isotopiques (KIE). 
 
- Les KIEs liés à l’oxydation du CH4 par les radicaux OH ont été évalués par de 
nombreux laboratoires, dans des chambres de simulation, utilisant différentes 
méthodes pour la production de OH. Suivant la méthode employée, photolyse de 
H2O2, photolyse de HNO3 ou réaction de O(1D) avec H2O, les KIEs obtenus peuvent 
légèrement différer [Saueressig et al., 2001] ; ces faibles différences sont pourtant 
significatives puisqu’elles entraînent des variations dans les valeurs du δ13CH4 et 
δCH3D dans la troposphère. D’autre part, si les calculs théoriques prédisent une 
dépendance du KIE à la température [Gupta et al., 1997], les simulations en 
laboratoire n’ont encore pas déterminé cette dépendance, à des températures clés pour 
la plupart des régions stratosphériques ([Saueressig et al., 2001] ; [Cantrell et al., 
1990a]). De façon générale, le fractionnement isotopique associé à la réaction de OH 
avec 12CH4 vs 13CH4 est faible, de l’ordre de 5‰ ([Rust and Stevens, 1980] ; 
[Davidson et al., 1987] ; [Cantrell et al., 1990a]). En revanche, ce fractionnement est 
extrêmement important entre CH4 et CH3D, de l’ordre de 300‰ [Saueressig et al., 
2001]. 
 
- Les KIEs associés à l’oxydation du CH4 par les atomes de Cl, dans la stratosphère, ont 
été obtenus en laboratoire ([Saueressig et al., 1995; Saueressig et al., 1996], [Crowley 
et al., 1999] ; [Tyler et al., 2000]) ainsi que par les calculs théoriques ([Roberto-Neto 
et al., 1998] ; [Gupta et al., 1997]). Il semble que la valeur de ce KIE soit relativement 
bien contrainte si l’on considère les faibles différences entre les diverse valeurs 
expérimentales obtenues. D’autre part, il apparaît que le KIE est dépendant de la 
température, et, contrairement à la réaction avec OH, l’oxydation par Cl entraîne un 
fort fractionnement sur le carbone, d’environ 60‰, ainsi que sur l’hydrogène, 
d’environ 540‰ [Boone et al., 2001]. 
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- Très peu d’études concernant la détermination des KIEs liés à l’oxydation du CH4 par 
O(1D) ont été réalisées jusqu’à présent ([Davidson et al., 1987] ; [Saueressig et al., 
2001]). Il semble que le KIE soit indépendant de la température, et que le 
fractionnement dû à la réaction du CH4 avec O(1D) soit de l’ordre de 13‰, sur le 
carbone et de 60‰ sur l’hydrogène [Saueressig et al., 2001]. 
 
- Le fractionnement isotopique lié à la destruction du méthane par les bactéries du sol 
est déterminé par le fractionnement dû à la diffusion. Ainsi, le fractionnement peut 
être déterminé à partir du rapport des constantes de diffusion. Ces constantes de 
diffusion sont proportionnelles aux masses du CH4 et de l’air et les KIEs de 13C/12C et 






















17/16   (I-8) 
 
Les valeurs ainsi obtenues sont en accord avec les valeurs déterminées 
expérimentalement ([Bergamaschi, 1993] ; [King et al., 1989]), confirmant alors 
l’hypothèse selon laquelle l’oxydation dans les sols est limitée par la diffusion du 
méthane dans la matrice.  
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Tableau I-2 : Récapitulatif des coefficients de fractionnement des différents puits de méthane - les valeurs 
désignées par * ont été obtenues par la théorie. Les autres valeurs ont été obtenues en laboratoire. 
 
 
 I-2-5 Observations 
 
 Des programmes de surveillance tels que ceux de la NOAA/CMDL (National Oceanic 
and Atmospheric Administration / Climate Monitoring and Diagnostics Laboratory –) et de la 
NIWA (National Institute of Water and Atmospheric Research - [Lowe et al., 1997] ; [Lassey 
et al., 2000]), mis en place dans les années 80 ont permis, dans un premier temps la 
détermination des teneurs en CH4 de l’atmosphère, puis la détermination de sa composition 
isotopique. De nombreuses mesures complètent aujourd’hui ces réseaux ([Bergamaschi et al., 
2001] ; [Lowe et al., 1999] ; [Mak et al., 2000] ; [Quay et al., 1999]).  
 
Elles ont permis de mettre en évidence le cycle saisonnier auquel est soumis le 
méthane, tant au niveau de sa concentration atmosphérique comme décrit dans le paragraphe 
I-2-2 qu’au niveau de sa composition isotopique. 
L’amplitude de ce cycle en δ13C décroît lorsque l’on s’approche de l’équateur, 
d’environ 0.4‰ à 71°N à 0.1‰ à 20°N et 0.2‰ entre 25°S et 60°S. Cette amplitude 
saisonnière mesurée aux latitudes tropicales et sud peut être liée à la saisonnalité de la 
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concentration en radicaux OH troposphériques, alors que l’amplitude mesurée aux latitudes 
tempérées et polaires de l’hémisphère nord requiert des changements saisonniers du δ13C des 
sources ou du transport atmosphérique. Le cycle en δ13C est décalé de celui du rapport de 
mélange, avec un maximum se produisant 1 à 2 mois avant le minimum de concentration. 
L’amplitude saisonnière en δD est plus difficile à observer étant donné les incertitudes 
encore relativement importantes sur la mesure de ce rapport isotopique. Cependant, un cycle 
saisonnier d’environ 4‰ peut être observé aux hautes latitudes (Neumayer, 70°S ; Alert, 
82°N) [Marik, 1998], tandis qu’aux basses latitudes (Izaña, 28°N), son amplitude est 
d’environ 3.5‰ [Bräunlich, 2000]. D’autre part, ce cycle saisonnier est en opposition de 
phase avec celui du rapport de mélange, avec un maximum en δD en août coïncidant avec le 
minimum de concentration. Ceci suggère que la saisonnalité du δD est liée aux KIEs des 




































Figure I-8 : Cycles saisonniers du rapport de mélange, du δ13C et du δD du CH4 à trois stations Neumayer (70°S, 
8°W), Izaña (28°N, 16°W)et Alert (82°N, 62°W). Source : [Marik, 1998] 
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En outre, un gradient interhémisphérique existe. L’hémisphère sud est plus enrichi que 
l’hémisphère nord en δ13C et δD, d’environ 0.23 et 10‰ respectivement, la valeur moyenne 
atmosphérique se situant autour de –47.2‰ et -86‰ respectivement ([Quay et al., 1999] ; 
[Bräunlich, 2000]). Cette différence peut être expliquée par le transport atmosphérique du 
CH4 entre les hémisphères [Quay et al., 1999] ainsi que par la fraction plus importante de 




 I-2-6 Bilan dans l’utilisation des isotopes du CH4 
 
 Le rapport isotopique 13C/12C du méthane a été étudié de façon extensive, dans le but 
d’observer le bilan du méthane atmosphérique, à l’échelle régionale et globale. Le rapport 
isotopique D/H est également un traceur utile dans le bilan du méthane, notamment en tant 
que traceur des puits, mais il a été, jusqu’à présent moins développé que le rapport 13C/12C 
([Bergamaschi et al., 1998] ; [Quay et al., 1999] ; [Marik, 1998] ; [Bräunlich, 2000]). Des 
mesures précises de δD ont jusqu’alors été entravées par les difficultés dans la préparation de 
l’échantillon, requise avant son analyse au spectromètre de masse (IRMS) [Marik, 1998]. 
Cependant, des améliorations dans cette préparation et cette analyse, ainsi que l’utilisation de 
techniques alternatives telles que des techniques optiques ([Bergamaschi et al., 1994] ; 
[Bräunlich et al., 2001]) sont à présent suffisamment précises pour pouvoir observer de 
faibles variations isotopiques. 
 
 Si de nombreuses études se sont appuyées sur les observations contemporaines de la 
composition isotopique en carbone du méthane afin de mieux contraindre son évolution 
récente, très peu ont en revanche porté sur ses variations à long terme. Or, la compréhension 
de l’augmentation de la teneur en CH4 de l’atmosphère passe par la connaissance non 
seulement de son bilan actuel mais surtout de son évolution depuis le début de l’ère 
industrielle.  
 
 Cet air pré-industriel est piégé dans les carottes de glace polaire. Si l’analyse de la 
teneur en gaz de cet air apparaît dans de nombreuses études ([Etheridge et al., 1992; 
Etheridge et al., 1998] ; [Chappellaz  et al., 1993(b)] [Chappellaz (b) et al., 1993; Chappellaz 
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et al., 1997] ; [Raynaud (a) et al., 1993] ; [Blunier et al., 1993] ; [Nakazawa et al., 1993] ; 
[Dällenbach et al., 2000]), l’analyse de la composition isotopique du gaz est rendue plus 
difficile par la faible abondance des isotopes minoritaires et des faibles variations mesurées. 
La première étude rapportant la composition isotopique du CH4 pré-industriel a été réalisée 
par [Craig et al., 1988] ; 25 kg de glace par échantillon, provenant de Dye3 (Groenland) ont 
été nécessaires à la détermination du δ13CH4. Après une correction des valeurs due au 
fractionnement gravitationnel lors du processus de piégeage des gaz, les résultats montrent 
une différence d’environ 2‰ (plus légers) entre la valeur de l’air extrait et la valeur de l’air de 
surface. Bien que [Craig et al., 1988] ne prennent pas en compte les problèmes de datation et 
de fractionnement liés à la diffusion des gaz à travers la partie supérieure du névé, cette étude 
reste unique.  
 
 Le lien entre les prélèvements d’air atmosphérique et les prélèvements d’air occlus 
dans la glace peut être fait par les prélèvements d’air piégé dans le névé. Cet air, sur lequel 
nous revenons dans le chapitre suivant, est plus vieux que l’air atmosphérique ; il possède en 
outre l’avantage d’être présent en grande quantité. Une première étude portant sur le δ13CH4 
de l’air extrait du névé sur le site de DE08 (Law Dome, Antarctique) a ainsi été menée en 
1998 [Etheridge et al., 1998]. En combinaison avec les données provenant d’un programme 
d’archivage d’échantillons d’air prélevé directement à Cape grim (Tasmanie) à partir de 1978 
[Langenfelds et al., 1996], Etheridge a ainsi pu observer une progression du δ13CH4 dans 
l’atmosphère de 0.7‰ environ de 1978 à 1995. Ces valeurs de δ13CH4 ont été corrigées des 
effets des fractionnements gravitationnels et diffusionnels grâce à un modèle de transport des 
gaz [Trudinger et al., 1997]. Des mesures réalisées à Dronning Maud Land et Dome 
Concordia (Antarctique) ont étendu et complété les enregistrements existants sur le δ13CH4 et 
ont fourni les premières mesures sur le δCH3D passé [Bräunlich et al., 2001]. Ces mesures 
révèlent un enrichissement de 1.7±0.7‰ du δ13CH4 sur les cinquante dernières années, avec 
une tendance de +0.04±0.01‰ par an sur les quinze dernières années. Il est à noter que cette 
tendance est en accord avec les mesures réalisées à Cape Grim et Law Dome. Les mesures sur 
le δD révèlent une décroissance jusqu’en 1975 environ puis un accroissement de 0.55±0.05‰ 
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 L’amélioration des techniques analytiques, ainsi que le développement de réseaux de 
surveillance sont autant d’atouts pour obtenir une meilleure contrainte du bilan du méthane 
par ses isotopes stables, et par conséquent pour une meilleure compréhension de son évolution 




I-3 Le protoxyde d’azote 
 
 Bien que le protoxyde d’azote soit environ 1100 fois moins concentré que le dioxyde 
de carbone dans l’atmosphère, il est considéré comme l’un des principaux gaz à effet de serre. 
En effet, son potentiel global de réchauffement direct par kg et sur 100 ans est 
approximativement 300 fois plus élevé que celui du CO2. Cette caractéristique associée à son 
long temps de vie atmosphérique d’environ 120 ans (±30 ans), en fait un gaz trace important 
pour l’atmosphère terrestre [Bouwman et al., 1995]. Inerte dans la troposphère, il représente la 
source dominante d’oxydes nitriques (NOx=NO+NO2) dans la stratosphère, jouant ainsi un 
rôle sur les niveaux d’ozone stratosphérique.  
 
 
 I-3-1 Chimie atmosphérique 
 
 Dans la stratosphère, N2O est la principale source de NOx, qui représentent un 
important puits de l’ozone stratosphérique [Crutzen, 1994].  
 
 Les NOx sont produits par réaction de N2O avec l’atome d’oxygène excité, O(1D) :  
NODOON 2)(12 →+   (I-9) 
  


























  (I-11) 
avec, M un catalyseur 
 
La formation de N2O5 se produit durant la nuit. Durant le jour, NO3 est rapidement photolysé, 
empêchant la formation de N2O5. 
 
 Les NOx sont le catalyseur dominant pour la destruction de l’ozone entre 25 et 40 km 
[Brasseur et al., 1999], tandis que des cycles catalytiques impliquant HOx et les halogènes 
(Cl, Br) dominent à des altitudes inférieures à 25 km et supérieures à 40 km ([Garcia  and 
Solomon, 1994] ; [Wennberg et al., 1994]). Il semble que les NOx atténuent l’impact de ces 
catalyseurs sur la perte d’O3. Dans la basse stratosphère, ils sont séquestrés sous des formes 











  (I-12) 
 
 Ainsi, la formation de ces composés stables par l’intermédiaire des NOx limite la perte 
d’O3, ce qui diminue la quantité d’UV disponible pouvant réagir avec le N2O. De façon 
indirecte, la formation de ces composés conduit alors à une augmentation de la teneur en N2O. 
 Cependant, un effet rétroactif négatif a été identifié pour le protoxyde d’azote, où une 
quantité plus importante de N2O conduit à un accroissement en NOx, qui conduit à son tour à 
une diminution de l’ozone stratosphérique. Cette perte d’ozone accroît la quantité d’UV, et 
par conséquent N2O est photolysé plus rapidement [Prather, 1998]. 
 Ainsi, ces effets opposés rendent difficile une prédiction de l’effet de l’augmentation 
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 I-3-2 Bilan 
 
 La teneur globale actuelle en N2O est d’environ 317 ppbv [Goldstein et al., 2003], 
correspondant à un réservoir atmosphérique total de 1510 TgN. La prédominance des sources 
dans l’hémisphère nord (60%) implique un rapport de mélange atmosphérique de 0.75 à 1.0 
ppbv plus élevé que dans l’hémisphère sud, et ce, malgré son temps de vie relativement long. 
Un faible cycle saisonnier de l’ordre de 0.8 ppbv [Liao et al., 2004] à 1.5 ppbv (Röckmann 
and Levin, en préparation) a été détecté. Un faible gradient vertical est observé dans la 
troposphère (quelques ppbv) tandis que la teneur en N2O décroît dans la stratosphère, tombant 
à environ 120 ppbv à 30 km, aux latitudes moyennes ([Prinn et al., 1990] ; [Weiss, 1981] ; 




Triangles et ligne : Inde (17.5°N, 78.6°E)    rouge : 2δ15N 
Cercles pleins : France (43.7°N, 0.3°W)    noir : 1δ15N 
Carrés et ligne pointillée : Suède (67.9°N, 21.1°E)   bleu : δ18O 
 
Figure I-9 : Rapport de mélange du N2O dans la haute troposphère et la stratosphère. Source : [Röckmann et al., 
2001(a)]. 
 
 Le bilan global du N2O peut être déterminé suivant deux méthodologies ; la 
première implique une approche « bottom-up », la seconde utilise l’approche « top-down ».  
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L’approche « bottom-up » fait appel à des modèles directs ; dans ce cas, les 
distributions et émissions des sources sont imposées, et les rapports de mélange 
atmosphériques sont ensuite dérivés des modèles de transport et modèles atmosphériques 
([Brasseur et al., 1998] ; [Hauglustaine et al., 1998] ; [Kanakidou and al., 1999]).  
 L’approche « top-down » fait appel à des modèles inverses qui déduisent les émissions 
des sources à partir des rapports de mélange observés (AGAGE – Advanced Global 
Atmospheric Gases Experiment) ; cette méthode permet d’optimiser l’accord entre les 
données modélisées et les données observées ([Kroeze et al., 1999] ; [Mosier et al., 1998]).  
 
 
  I-3-2-1 Sources  
 
 Les principales sources de N2O sont répertoriées dans le tableau I-3. Deux processus 
bactériens interviennent dans la production de N2O : la nitrification et la dénitrification 
([Firestone and Davidson, 1989] ; [Davidson, 1991] ; [Bouwman et al., 1993] ; [Nevison and 
Holland, 1997]).  
 
- La nitrification correspond à une oxydation, où l’ammonium (NH4+) et le nitrite 
(NO2-) représentent les donneurs d’électrons ; elle se produit sous l’action de bactéries 
nitrifiantes (Nitrosomas et Nitrobacter bacteria). NH4+ est oxydé en NO2-, lui-même oxydé en 


























  (I-13) 
 
Dans les écosystèmes naturels, NH4+ provient principalement de la décomposition et 
minéralisation de la matière organique. La nitrification dépend de la température, de la 
disponibilité des nutriments ainsi que des sources de carbone et d’azote. Elle se produit en 
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−+ →→ 34 NOionNitrificatNH  
 
 
- La dénitrification est une réduction où NO3- et NO2- représentent les accepteurs 
d’électrons. Elle se produit sous l’action de bactéries dénitrifiantes (Psuedomonas, 
Micrococcus, Achromobacter, Bacillus). La dénitrification est constitutée de quatre étapes ; 
La première réaction, la réduction de NO3- en NO2-, est catalysée par l’enzyme réductase 
nitrate ; la seconde réaction, la réduction de NO2- en NO, est catalysée par l’enzyme réductase 
nitrite ; la troisième réaction, la réduction de NO en N2O, est catalysée par l’enzyme réductase 
oxyde nitrique ; la dernière réaction, la réduction de N2O en N2, est catalysée par l’enzyme 
réductase protoxyde d’azote.  
 
2223 NONNONONO →→→→ −−   (I-14) 
 
La dénitrification se produit dans des conditions anoxiques. Lorsque l’apport en nitrate est 
élevé, la dénitrification est d’abord liée à la quantité de composés organiques disponibles 
[Ottow et al., 1985], et la production de N2O montre une forte corrélation positive avec 
l’évolution du CO2 ainsi qu’avec le carbone disponible [Eaton and Patriquin, 1989]. Outre la 
présence de carbone organique, il semble que les donneurs d’électrons comme les composés 
sulfurés réduits et H2 jouent un rôle sur le taux de dénitrification.  
 
 Bien que la nitrification soit un processus relativement constant à travers les 
écosystèmes, contrairement à la dénitrification qui semble variable dans l’espace et dans le 
temps, il apparaît que la dénitrification soit le processus dominant responsable de la 
production de N2O.  
 
 Cependant, l’attribution des taux d’émission individuels des différentes sources reste 
difficile à évaluer, à cause d’une large variabilité spatio-temporelle des sources principales. 
Comme décrit précédemment, un nombre important de paramètres influence les taux 
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d’émissions, tels que la disponibilité des substrats, les niveaux d’oxygène, la quantité de 
carbone disponible, la température et l’humidité des sols. Il est néanmoins possible de 
distinguer la contribution relative des deux grands types de sources, terrestres et océaniques. 
Si les estimations du taux d’émission du N2O par les océans sont constamment revues à la 
hausse grâce à de nouvelles mesures (3-11 Tg/an), les émissions terrestres apportent la 
contribution principale de N2O (4-14 Tg/an) ([Naqvi et al., 1998] ; [Sowers, 2001]).  
 
 
  I-3-2-2 Puits 
 
 Le puits principal de N2O est la photolyse UV stratosphérique (90%) tandis que la 



















  (I-15) 
 
 Un flux de retour dans la troposphère, des molécules d’protoxyde d’azote n’ayant pas 
réagi dans la stratosphère, est observé. Ce phénomène a pu être mis en évidence grâce à 
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Références Mosier et al. (1998) 
Kroeze et al., (1999) 
Olivier et al. (1998) SAR 
Année de base 1994          gamme 1990         gamme Années 1980
Sources    
  Océans 3.0          1 – 5 3.6          2.8 – 5.7 3 
  Atmosphère (oxydation NH3) 0.6          0.3 – 1.2 0.6          0.3 – 1.2  
  Sols tropicaux    
    Forêts humides 3.0          2.2 – 3.7  3 
    Savannes sèches 1.0          0.5 – 2.0  1 
  Sols tempérés    
    Forêts 1.0          0.1 – 2.0  1 
    Prairies 1.0          0.5 – 2.0  1 
Total sols  6.6          3.3 – 9.9  
Total sources naturelles 9.6          4.6 – 15.9 10.8          6.4 – 16.8 9 
    
  Agriculture 4.2          0.6 – 14.8 1.9          0.7 – 4.3 3.5 
  Feux de biomasse 0.5          0.2 – 1.0 0.5          0.2 – 0.8 0.5 
  Industries 1.3          0.7 – 1.8 0.7          0.2 – 1.1 1.3 
  Troupeaux 2.1          0.6 – 3.1 1.0          0.2 – 2.0 0.4 
Total sources anthropiques 8.1          2.1 – 20.7 4.1          1.3 – 7.7 5.7 
Total sources 17.7          6.7 – 36.6 14.9          7.7 – 24.5 14.7 
    
Total puits stratosphérique 12.3         9 - 16  12.3 
Tableau I-3 : Estimations du bilan global du protoxyde d’azote (en TgN/an) 
 
 
 I-3-3 Evolution 
 
 L’évolution à moyen et long terme de la teneur en protoxyde d’azote ne peut être 
observée que par l’analyse de l’air piégé dans les carottes de glace polaire. Le développement 
des techniques analytiques, permettant l’augmentation de la précision sur les mesures, a offert 
l’opportunité d’accéder à cet air ancien. 
 
 Depuis le début de l’ère pré-industrielle, la teneur en protoxyde d’azote 
troposphérique a augmenté d’environ 270 ppbv à sa valeur actuelle de 317 ppbv [Flückiger et 
al., 1999], comme le montre la figure I-4. Son taux de croissance actuel moyen est 0.25%/ an 
([Flückiger et al., 1999] ; [Pérez et al., 2000]). La raison de cet accroissement semble être 
principalement due à l’intensification de l’agriculture depuis le début du 19e siècle, tandis que 
les sources naturelles sont restées stables. En effet, l’accroissement de la population a 
impliqué une augmentation de la production agricole. Cette augmentation a pu avoir lieu 
grâce à l’utilisation de fertilisants naturels jusqu’au milieu du 20e siècle puis synthétiques 
après 1930 AD [Kroeze et al., 1999]. Or, l’utilisation de fertilisants (nitrates) augmente les 
taux de nitrification-dénitrification (augmentation du substrat), et par conséquent, augmente 
les émissions de N2O [Hong et al., 2002].  
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 En 1992, ce taux d’accroissement a diminué ; cette diminution peut être le résultat 
d’un refroidissement global associé à l’émission d’aérosols lors de l’éruption du Mont 
Pinatubo en 1991, causant une réduction de la production de N2O dans les sols et océans 
([Schauffler and Daniel, 1994] ; [Bouwman et al., 1995]).  
 
 
 I-3-4 Les isotopes 
 
 Afin de mieux distinguer les différentes sources du N2O, leur contribution relative 
ainsi que leur évolution au cours du temps, il est alors nécessaire de faire appel à un nouveau 
traceur. De la même façon que pour le méthane, les isotopes du N2O permettent d’apporter de 
nouvelles contraintes à son bilan global. 
 
  I-3-4-1 Présentation 
 
 La molécule de N2O comporte deux isotopes stables d’azote –14N (99.63%) et 15N 
(0.37%)- et trois isotopes stables d’oxygène –16O (99.76%), 17O (0.04%) et 18O (0.20%). Les 
deux atomes d’azote dans la molécule linéaire N=N=O ne sont pas équivalents, et 
l’abondance relative en 15N peut varier indépendamment aux deux positions. L’atome d’azote 
lié à l’atome d’oxygène est désigné comme « azote central » tandis que l’autre atome d’azote 
est désigné comme « azote terminal ». Les premières mesures de 15N du protoxyde d’azote 
atmosphérique ont été réalisées au début des années 70 [Moore, 1974] et montraient déjà que 
le N2O stratosphérique était enrichi en 15N par rapport au N2O troposphérique. C’est dans les 
années 80 que d’importants travaux ont été réalisés par Yoshida et Matsuo sur le 15N 
([Yoshida, 1988] ; [Yoshida and Matsuo, 1983]), et par Wahlen et Yoshinari sur le 18O 
([Wahlen and Yoshinari, 1985] ; [Yoshinari and Wahlen, 1985]), tandis que les années 90 ont 
vu l’émergence des premières mesures sur deux isotopes (la double composition isotopique) 
(15N et 18O) par Kim et Craig [Kim and Craig, 1990; Kim and Craig, 1993], et Yoshinari 
[Yoshinari, 1990]. Le développement des techniques optiques et spectrométriques a permis de 
distinguer les deux molécules (isotopomères) 15N14N16O et 14N15N16O ([Turatti et al., 2000] ; 
[Brenninkmeijer and Röckmann, 1999] ; [Toyoda and Yoshida, 1999; Turatti et al., 2000]; 
[Kaiser et al., 2003(a)] ; [Röckmann et al., 2003(a)]). Il est rapidement paru évident que les 
compositions isotopiques des différentes sources étaient aussi variables que leur flux et 
dépendaient d’un nombre important de paramètres environnementaux.  
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 A l’instar du méthane, la notation δ est utilisée dans la détermination des rapports 
isotopiques étudiés (cf paragraphe I-2-4-3) : 15N/14N (δ15N), 18O/16O (δ18O) et 17O/16O (δ17O). 
Ces rapports sont exprimés en fonction d’un standard international. Dans le cadre de cette 
thèse, δ15N est exprimé par rapport au N2 de l’air (R=0.0036765), δ18O et δ17O sont exprimés 
par rapport au VSMOW (R=0.0020052 et R=0.0003799 respectivement). Cependant, il n’est 
pas rare de trouver des valeurs de δ18O et δ17O exprimées par rapport à O2 de l’air. Les valeurs 
moyennes typiques des rapports isotopiques du protoxyde d’azote troposphérique se situent 
autour de 7‰-N2air pour δ15N et 44.5‰-VSMOW (ou 20.7‰-air-O2) pour δ18O ([Kaiser, 
2002(a)] ; [IPCC, 2001]).  
 
 
 Afin de distinguer la signature isotopique des deux atomes d’azote, central et terminal, 
nous utiliserons la notation suivante : 
- 1δ15N pour désigner le rapport 15N14NO/14N14NO (15N en position terminale) 
- 2δ15N pour désigner le rapport 14N15NO/14N14NO (15N en position centrale) 
 
 
  I-3-4-2 Signature isotopique des sources 
 
 Deux sources principales peuvent être distinguées : 
 
- Les sources terrestres : elles sont en général fortement appauvries en δ15N et δ18O 
par rapport à la valeur troposphérique et ont une gamme de variation très large ([Kim and 
Craig, 1993] ; [Pérez et al., 2000]). Les valeurs reportées par [Pérez et al., 2000] pour les sols 
des forêts tropicales se situent pour le δ15N entre –34‰ et +2‰ air-N2 et pour le δ18O, entre –
4‰ et +18‰ air-O2. Ces larges variations sont attribuées aux nombreux paramètres régissant 
l’émission de N2O.  
 
8Tout d’abord, le N2O produit par la nitrification est plus appauvri en 15N par rapport 
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8Ensuite, le N2O issu de la réduction du NO3- peut soit s’échapper immédiatement à 
l’atmosphère avant sa réduction, soit subir plusieurs réductions avant d’être émis ; dans ce 
dernier cas, chaque réduction du N2O en N2 consomme préférentiellement l’isotope léger et le 
N2O n’ayant pas réagi est alors enrichi en 15N. Ainsi, le premier processus conduit à un δ15N 
plus léger que le second processus. 
 
8Enfin, la texture du sol affecte d’une part sa capacité à retenir l’eau, d’autre part sa 
disponibilité en O2. Ainsi, la réduction de NO en N2O et de N2O en N2 est favorisée dans les 
sols à fine granulométrie [Bollmann and Conrad, 1998]. 
 
En conclusion, dans les sols où la dénitrification est la principale source de N2O, sa 
réduction en N2 peut éventuellement produire une gamme étendue de valeurs de δ15N du N2O 
émis. Pour un même type de sol, les variations spatiales à l’échelle du mètre, de sa signature 
isotopique sont aussi importantes que celles observées pour différents types de sols, sachant 
que les variations entre les différents types de sols sont également importantes. Finalement, il 
n’est pas exclu que les valeurs isotopiques mesurées dans les sols des forêts tropicales soient 
plus enrichies que celles publiées jusqu’à présent.  
 
 
8La signature en 18O devrait refléter la composition isotopique du NO3- (et des 
intermédiaires NO2-, NO) ainsi que les facteurs d’enrichissement associés à chaque étape de la 
dénitrification. Cependant, les facteurs d’enrichissement observés par [Pérez et al., 2000] sont 
plus faibles que ceux publiés par [Wahlen and Yoshinari, 1985]. Cette différence peut être 
expliquée par deux hypothèses : soit les facteurs d’enrichissement reportés dans la littérature 
sont trop importants, soit, les facteurs d’émission ne décrivent pas les processus affectant le 
18O du N2O émis dans ces sols. 
 
 
- Les sources océaniques: leur gamme de variation est moins étendue que celle des 
sources terrestres. Elles peuvent être soit légèrement enrichies en δ15N et δ18O par rapport à la 
valeur troposphérique, soit légèrement appauvries par rapport à cette même valeur ; elles 
seront définies comme « océan enrichi » et « océan appauvri » respectivement [Rahn and 
Wahlen, 2000]. Les valeurs du δ15N et δ18O se situent entre 0.8 ‰ et 9.4 ‰ –N2 air, et 18 ‰ 
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et 32‰ –O2 air, respectivement ([Naqvi et al., 1998] ; [Dore et al., 1998] ; [Kim and Craig, 
1990; Kim and Craig, 1993]). 
 
8D’une part, il semble que les eaux profondes soient relativement enrichies en 
isotope lourd du N2O produit par nitrification, contrairement aux eaux de surface dont la 
signature isotopique est proche de la signature troposphérique. Cependant, les eaux profondes 
ne représentent pas une source troposphérique significative. 
 
8D’autre part, dans les zones de fort upwelling (Océan Pacifique Est Equatorial, 
Océan Indien Nord-Ouest), le N2O ramené à la surface a pu être produit par dénitrification ; 
ainsi produit, le N2O peut alors être enrichi en 15N et en 18O par rapport à la valeur 
troposphérique [Kim and Craig, 1993]. Cependant, les valeurs isotopiques des eaux de surface 
sont proches de celles de la troposphère, ce qui implique un fort effet tampon du N2O de 
surface sur les valeurs isotopiques troposphériques. 
 
En conclusion, plusieurs processus (couplage nitrification-dénitrification) peuvent 
intervenir dans la production du N2O océanique et conduire alors à des fractionnements 
isotopiques différents. La contribution relative de chaque mode peut être déterminée par la 
distribution en oxygène ainsi que par la disponibilité du carbone organique, tous deux 
variables dans le temps et l’espace. Des mesures supplémentaires réalisées en de nombreux 
points des océans sont nécessaires pour affiner la compréhension du mode de production et 
donc du fractionnement isotopique du N2O océanique et on ne peut exclure une variabilité 
isotopique plus élevée que celle jusqu’ici observée, dans des zones encore non étudiées.  
 
La figure I-10 ci-dessous représente la double signature isotopique du N2O produit par 




Chapitre I. Contexte de l’étude 





















Kim et Craig, 1990
Yoshinari et al., 1997
Dore et al., 1998
Naqvi et al., 1998
Kim et Craig, 1993
Pérez et al., 2000
Troposphère moyenne
 
Figure I-10 : Double signature isotopique des diverses sources du protoxyde d’azote. 
 
 
I-3-4-3 Fractionnement dû aux puits 
 
 Malgré la variabilité précédemment notée, il est clair que la plupart des sources sont 
appauvries en 15N et 18O par rapport au N2O troposphérique ; d’autres processus conduisant à 
un enrichissement isotopique doivent alors intervenir. [Rahn and Wahlen, 1997] ont utilisé 
des échantillons d’air stratosphérique pour montrer que la signature isotopique du N2O 
troposphérique peut être expliquée par un flux « de retour » de N2O isotopiquement enrichi 
depuis la stratosphère ; les valeurs de l’enrichissement dans la basse stratosphère, sont 
récapitulées dans la tableau I-4.  
 
[Yung and Miller, 1997] ont souligné qu’un fractionnement isotopique important peut 
se produire dans la stratosphère pendant la photolyse, ceci étant dû aux différences dans les 
points d’énergie zéro entre les diverses espèces isotopiques. Les isotopologues lourds du N2O 
étant photolysés plus lentement, ce fractionnement conduit à un enrichissement de la 
stratosphère en isotopologue lourd. Cet enrichissement, différent selon l’isotopomère 
considéré (14N15N16O, 15N14N16O) a été confirmé dans de nombreuses études ([Yoshida and 
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Toyoda, 2000] ; [Griffith et al., 2000] ; [Röckmann et al., 2000; Röckmann et al., 2001(b)] ; 
[Kaiser et al., 2002(b)]; [Kaiser et al., 2003(b)]; [Toyoda et al., 2001(b); Toyoda et al., 
2001(a)]; [Turatti et al., 2000]; [Zhang et al., 2000]). Ces études montrent, en outre, que ce 
phénomène se révèle dépendant de la longueur d’onde ainsi que de la température. En effet, 
dans la bande 185-220 nm, une augmentation de l’enrichissement avec la longueur d’onde est 
observée ([Yung and Miller, 1997] ; [Röckmann et al., 2001(a)] ; [Kaiser et al., 2003(b)]) ; en 
outre, le fractionnement le plus important se produit pour le 15N central, suivi du 18O  et 
finalement du 15N terminal. D’autre part, dans la gamme 193-295 K, un enrichissement plus 
important est observé pour des températures plus faibles [Kaiser et al., 2002(b)]  
 
 La réaction avec O(1D) a très peu été étudiée et [Johnston et al., 1995] ont été les 
premiers à traiter le fractionnement isotopique de l’oxygène lors de la photooxydation du N2O 
par O(1D). Les fractionnements isotopiques du 15N (intramoléculaire) et 18O ont récemment 
été étudiés [Kaiser et al., 2002(c)], montrant un enrichissement pour tous les isotopomères ; le 
fractionnement le plus important se produit pour 18O, suivi du 15N terminal et finalement du 
15N central. Les constantes de fractionnement mesurées lors de cette réaction sont faibles en 
comparaison avec celles mesurées lors de la photolyse. 
 
 Tandis que 15N14NO est photolysé plus rapidement que 14N15NO, 14N15NO est détruit 
plus rapidement lors de sa réaction avec O(1D). Ces deux processus de fractionnement vont 
alors permettre de distinguer les deux réactions impliquées dans la consommation du N2O 
stratosphérique, par l’intermédiaire du 15N intramoléculaire, dépendant de la position.  
 
 Les coefficients de fractionnement mis en jeu lors des réactions précédemment 
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Photooxydationg  8.87±0.15 2.22±0.12 12.38±0.14 
Tableau I-4 : Coefficients de fractionnement associés aux puits de N2O 
   a : [Griffith et al., 2000] 
   b : [Röckmann et al., 2001(a)] 
   c : [Rahn and Wahlen, 1997] 
   d : [Kaiser et al., 2003(b)] 
   e : [Turatti et al., 2000] 
   f : [Kaiser et al., 2002(b)] 
   g : [Kaiser et al., 2002(c)] 
 
 
 I-3-5 Fractionnement indépendant de la masse 
 
 [Bigeleisen and Mayer, 1947] ont montré comment les vitesses de réaction et la 
position de l’équilibre chimique sont affectées par les substitutions isotopiques. Cet équilibre 
thermodynamique s’accompagne d’une variation des rapports isotopiques lors des processus 
cinétiques. Bien que l’amplitude des changements dans les rapports isotopiques varie selon les 
processus, ils ont tous un point commun : ils dépendent de la masse. Dans un système à trois 
isotopes tel que l’oxygène (16O, 17O et 18O), ceci est particulièrement utile pour l’observation 
des variations isotopiques. Les rapports isotopiques dans un tel système sont représentés par 
une droite fonction de la différence de masse entre les espèces isotopiques. Ainsi, δ17O = 
0.516×δ18O.  
Cependant, dans un certain nombre de réactions, le fractionnement de 17O peut dévier 
de cette relation. Dans l’atmosphère, cette déviation est largement répandue et d’importants 
gaz traces tels que O3 ([Mauersberg, 1987] ; [Krankowsky et al., 1995; Krankowsky et al., 
2000], [Johnston and Thiemens, 1997]), CO2 ([Thiemens et al., 1991] ; [Yung and Miller, 
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1997] ; [Lämmerzahl et al., 2002]), CO ([Huff and Thiemens, 1996a] ; [Hodder et al., 1994a] ; 
[Röckmann et al., 1998(a)]) et N2O ([Cliff and Thiemens, 1997] ; [Kaiser, 2002(a)]) 
présentent un excès en 17O. Ce phénomène peut être désigné par « Fractionnement 
(Anomalie) Indépendant de la Masse » [Cliff and Thiemens, 1994; Cliff and Thiemens, 1997], 
« Anomalie Isotopique de l’Oxygène » [Kaiser et al., 2004(a)] ou encore « Non-Mass 
Dependant – NoMaD » ([Heidenreich and Thiemens, 1983; Heidenreich and Thiemens, 
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Figure I-11 : Diagramme à trois isotopes représentant le fractionnement isotopique indépendant de la masse 
 
 
 L’anomalie dans les isotopes d’oxygène du protoxyde d’azote provenant de la 
troposphère et de la basse stratosphère peut être observée. Elle se situe entre 0.5‰ et 1.2‰, 
plus généralement autour de 1‰ ([Cliff et al., 1999] ; [Cliff and Thiemens, 1997] ; [Röckmann 
et al., 2001(b)]). Alors que certains travaux excluent la photolyse stratosphérique comme 
source de l’anomalie observée ([Cliff et al., 1999] ; [Röckmann et al., 2001(b)]), d’autres, en 
revanche soutiennent l’hypothèse que ce puits pourrait introduire un fractionnement 
indépendant de la masse et expliquer jusqu’à la moitié de cette anomalie ([McLinden et al., 
2003] ; [Blake et al., 2003] ; [Johnson et al., 2001] ; [Miller and Yung, 2000]). Cette dernière 
hypothèse est rejetée par [Kaiser et al., 2004(a)]. Selon eux, la prédiction d’une anomalie non 
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nulle faite par [McLinden et al., 2003] est due au choix d’un coefficient utilisé dans leur 
modèle stratosphérique basé sur des valeurs inadéquates du point d’énergie zéro. En revanche, 
[Kaiser et al., 2004(a)] soutiennent l’hypothèse selon laquelle des processus dépendants de la 
masse peuvent générer une anomalie. En effet, ces processus sont caractérisés par une relation 
entre les facteurs de fractionnement de 17O et 18O : α17O=(α18O)β, où l’exposant β varie entre 
0.5 et 0.53 [Young et al., 2002]. Cette gamme de variation de l’exposant β peut introduire une 
variabilité de l’anomalie en 17O. Ainsi, si la valeur de β caractérisant les sources biologiques 
terrestres de N2O est plus proche de la valeur des eaux météoritiques (0.528) que de la valeur 
de β égale à 0.516, jusqu’à 44% de l’anomalie en 17O observée (∆17O=0.4‰) peut être 
expliquée par ces sources biologiques. 
De nouveaux processus atmosphériques tels que des sources in situ (transférant 
l’anomalie de l’ozone au N2O), des puits ou des réactions d’échange ont également été 
proposés ([Cliff and Thiemens, 1997] ; [Prasad, 1997] ; [Wingen and Finlayson-Pitts, 1998] ; 














(1) [Kaiser, 2002(a); Röckmann et al., 2001(b)] 
(2) [Estupinan et al., 2002](M, catalyseur) 
 
 
I-3-6 Bilan dans l’utilisation des isotopes du N2O 
 
 Si le rapport de mélange du N2O est suivi en différents endroits du globe, par la mise 
en place d’une surveillance atmosphérique (NOAA/CMDL), l’évolution de sa composition 
isotopique est encore très peu suivie (Röckmann et Levin, en préparation).  
 
 De la même façon, plusieurs études se sont penchées sur l’évolution du rapport de 
mélange à long terme, en analysant le N2O piégé dans la glace ([Flückiger et al., 1999; 
Flückiger et al., 2002] ; [Leuenberger and Siegenthaler, 1992] ; [Sowers, 2001] ; [Sowers et 
al., 2003]). Ce n’est que récemment que l’amélioration des techniques analytiques a permis 
d’étudier l’évolution de la composition isotopique à long terme, sur le N2O présent dans le 
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névé et la glace polaires ([Sowers et al., 2003; Sowers et al., 2002] ; [Röckmann et al., 
2003(b)]).  
 Les analyses de l’air piégé dans le névé révèlent un allégement de la composition 
isotopique du N2O atmosphérique, quelque soit l’isotopologue. Il semble que, depuis le début 
du 20e siècle, les signaux en δ15N, 1δ15N, 2δ15N et δ18O aient diminué respectivement 
d’environ 1.7‰, 1.8‰, 2.2‰ et 0.9 à 1.2‰ ([Sowers et al., 2002] ; [Röckmann et al., 
2003(b)]). Les analyses réalisées sur l’air occlus dans la glace sont encore difficilement 
interprétables. En effet, d’une part le N2O piégé dans la glace peut être soumis à une 
production in situ [Sowers, 2001], favorisant alors un fractionnement isotopique 
supplémentaire, d’autre part, le manque de précision des analyses limite l’observation de 
variations isotopiques de faible amplitude [Sowers et al., 2003]. 
 
 Ainsi, l’amélioration des techniques analytiques de même que le développement des 
réseaux de surveillance ouvrent la voie à l’étude de l’évolution de la composition isotopique 




I-4 Le monoxyde de carbone 
 
 Bien que le monoxyde de carbone ne soit pas un gaz à effet de serre, il joue un rôle 
central dans la chimie atmosphérique. A travers son interaction avec les radicaux OH, il 
affecte la capacité oxydante de l’atmosphère. Ainsi, il a un impact direct sur le temps de vie 
des autres gaz traces atmosphériques tels que le méthane, les hydrocarbures non-méthaniques 
(HCNM) et les hydrochlorofluorocarbures (HCFCs). Tandis que son influence directe sur 
l’équilibre radiatif terrestre est négligeable, CO a un potentiel global de réchauffement 
indirect significatif, principalement à cause de son impact sur le CH4 atmosphérique, mais 
également à cause de la production d’ozone et de dioxyde de carbone qu’il engendre [Hameed 
et al., 1980] ; [Thompson et al., 1993] ; [Daniel and Solomon, 1998] ; [Bergamaschi et al., 
2000(a)]). Son potentiel global de réchauffement indirect par kg et sur 100 ans est environ 3 
fois plus élevé que celui du CO2 ([Fuglestvedt et al., 1996] ; [Johnson and Derwent, 1996]), 
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 I-4-1 Chimie atmosphérique 
 
 Les chaînes de réactions liées au monoxyde de carbone sont présentées dans la figure 
I-5 du paragraphe I-2-1-1. Nous résumons brièvement l’ensemble de ces chaînes. 
 
 Le monoxyde de carbone est oxydé en dioxyde de carbone lors de sa réaction avec les 
radicaux hydroxyles OH. Ainsi, l’émission de CO perturbe les niveaux de OH, et par 
conséquent modifie le temps de vie du méthane ([Fuglestvedt et al., 1996], [Prather, 1996] ; 
[Daniel and Solomon, 1998]). 
 L’oxydation du CO peut ensuite conduire, soit à la destruction d’ozone dans les 
environnements pauvres en NO, soit à la production d’ozone dans les environnements riches 
en NO. 
 
 En résumé : 
- L’oxydation du CH4 par OH conduit à la formation de CO ;  
- L’oxydation de CO par OH conduit à la formation de CO2 ;  
- L’oxydation de CO2 par O2 conduit à la formation de HO2, qui peut soit réagir avec O3 
pour former OH, soit réagir avec NO pour former O3. 
 Ainsi, la chimie du CO, étroitement liée à celle du CH4, se trouve au cœur de réactions 
impliquant, d’une part le « détergent de l’atmosphère », OH, d’autre part, des composés ayant 




 I-4-2 Bilan  
 
  I-4-2-1 Teneur et distribution 
 
 Le monoxyde de carbone possède une courte durée de vie, estimée à 2 mois en 
moyenne [Voltz et al., 1981]. Cependant, elle n’est pas constante, et le temps de séjour du CO 
pourrait atteindre 1 an durant l’hiver aux hautes latitudes [Cicerone, 1988]. Cette courte durée 
de vie confère au CO une grande variabilité spatiale et temporelle.  
 
 71
Chapitre I. Contexte de l’étude 
Son réservoir global estimé à environ 360 Tg est plus incertain que celui du méthane 
ou du protoxyde d’azote. A l’instar du protoxyde d’azote, le bilan du CO peut être déterminé 
suivant deux approches définies dans le paragraphe I-3-2 : l’approche « bottom-up » ou 
l’approche « top-down » ([Bergamaschi et al., 2000(a)] ; [Pétron et al., 2002] ; [Palmer et al., 
2003] ; [Arellano et al., 2004]). Cette dernière approche utilise les données collectées par les 
réseaux de surveillance de la NOAA/CMDL (National Oceanic and Atmospheric 
Administration/Climate Monitoring and Diagnostics Laboratory) ainsi que les Mesures de 
Pollution dans la Troposphère (MOPITT – Measurements of Pollution in the Troposphere), 
distribués en différents points du globe et à différentes altitudes.  
Il semble que les résultats obtenus par les modèles directs (approche bottom-up) soient 
significativement différents entre eux ainsi qu’avec les données observées [Kanakidou and 
al., 1999]. Il apparaît en outre, que cette approche sous-estime les émissions anthropiques de 
CO dans l’hémisphère nord [Arellano et al., 2004]. 
 
La teneur globale actuelle de CO est d’environ 100 ppbv [Novelli et al., 1992], mais 
elle est marquée par une forte saisonnalité et des différences inter-hémisphériques et 
latitudinales prononcées. Le gradient inter-hémisphérique peut aller jusqu’à 180 ppbv en 
faveur de l’hémisphère nord, illustrant la présence massive de sources de CO au niveau des 
régions continentales où sont localisées la quasi totalité des activités anthropiques et une 
partie de la végétation.  
Le rapport de mélange du CO atteint son maximum à la fin de l’hiver / début du 
printemps, tandis que le minimum se produit en été. Le cycle saisonnier est asymétrique, avec 
une augmentation graduelle des concentrations pendant l’automne et l’hiver, suivie d’une 
diminution rapide au printemps. La variation saisonnière du CO est liée au cycle saisonnier de 
OH et aux variations et distributions de ses sources.  
Dans l’hémisphère nord, le maximum de concentration, pouvant atteindre 220 ppbv, se 
produit plusieurs mois après le minimum de OH. Dans les hautes latitudes, ceci reflète le 
transport des polluants anthropiques depuis l’Europe du Nord et la Sibérie dans le vortex 
polaire où ils s’accumulent, en hiver et au début du printemps [Rahn and Lowenthal, 1986]. 
En l’absence de OH produit photochimiquement, le CO n’a pas de puits significatif et 
s’accumule jusqu’à ce que OH augmente et que le vortex polaire s’affaiblisse. Aux latitudes 
tropicales, les émissions saisonnières dues aux feux de biomasse atteignent leur maximum en 
février et mars. Le rythme auquel se produit le maximum de CO reflète une combinaison des 
variations saisonnières de OH avec les émissions de CO. Le minimum de CO (environ 100 
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ppbv), quant à lui, coïncide avec le maximum de OH ([Novelli et al., 1998] ; [Gros et al., 
2001] ; [Liang et al., 2004]). 
Dans l’hémisphère sud, le pic de CO (environ 80 ppbv) se produit en septembre-
octobre, tandis que le minimum de concentration en OH est atteint en juin. Ce décalage 
semble refléter l’effet important des émissions dues aux feux de biomasse dans les tropiques. 
Le minimum de CO, se produisant pendant l’été austral (janvier) peut atteindre environ 40 


























Figure I-12 : Représentation en 3D de la distribution méridienne des concentrations en monoxyde de carbone au 
cours de la période1991 AD – 1995 AD. Source : [Novelli et al., 1998]. 
 
Un gradient vertical négatif est observé dans la troposphère, et, au niveau de la 
tropopause et dans la basse stratosphère, une nette diminution de la concentration en CO est 
enregistrée ([Zander et al., 1989] ; [Conway et al., 1993]). Les teneurs stratosphériques se 
situent entre 10 et 50 ppbv.  
 
 Le bilan global du CO est récapitulé dans la tableau I-5. 
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  I-4-2-2 Sources  
 
 Deux types de sources peuvent être distinguées ([Seiler, 1974] ; [Langenfelds et al., 
2002] ; [Crutzen, 1994]) : 
 
- Les sources liées à des processus de combustion par l’oxygène ; elles se situent au 
niveau du sol. Elles regroupent la combustion incomplète des hydrocarbures fossiles 
(charbon, gaz naturel, essence) et les feux de biomasse, qui représentent environ la 
moitié des émissions totales de CO. La quantité de CO émise pendant les feux de 
biomasse dépend des caractéristiques du feux ; la combustion réalisée en présence de 
flammes et de grandes quantités d’oxygène (« flaming ») produit moins de CO 
(quelques pourcents) qu’une combustion où le feu couve (« smoldering ») (jusqu’à 
20%) ([Crutzen and Andrae, 1990] ; [Levine, 1990]). 
 
- Les sources impliquant des mécanismes d’oxydation ; elles ont lieu dans 
l’atmosphère. Elles concernent l’oxydation des hydrocarbures non-méthaniques 
(HCNM) ainsi que l’oxydation du méthane. Les composés oxydants impliqués dans ce 
type de réactions sont principalement les radicaux OH. Cependant, l’ozone peut 
oxyder les HCNM, en particulier les terpènes, et conduire à la production de CO, après 
une réaction finale avec OH ([Hatakeyama et al., 1989] ; [Röckmann et al., 1998(b)]). 
Bien que les HCNM soient moins abondants que le méthane, ils sont néanmoins plus 
facilement oxydés que ce-dernier, et par conséquent sont plus réactifs. Il semble que 
les émissions dues à l’oxydation des HCNM soient environ de même amplitude que 
celles dues à l’oxydation du CH4. 
 
Les estimations globales des émissions de CO générées par oxydation montrent 
qu’elles sont d’importance équivalente à celles générées par combustion avec O2. 
 
D’autres sources de moindre importance viennent s’ajouter aux précédentes ; il s’agit 
des émissions par les plantes et les océans :  
 
- Les océans : les mécanismes mis en jeu peuvent être biologiques et directement liés au 
métabolisme de certaines algues et bactéries, capables de produire du CO dans 
l’obscurité ([Junge et al., 1972] ; [Seiler and Conrad, 1987] ; [Conrad and Seiler, 
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1982] ; [Polle, 1993]). D’autres observations ont montré que des processus non 
biologiques interviennent, comme la dégradation photochimique de la matière 
organique par les radiations solaires ([Conrad and Seiler, 1982] ; [Mopper et al., 
1991] ; [Valentine and Zepp, 1993]), en particulier des composés carbonylés ; la 
photolyse de ces composés pourrait conduire à la formation de formaldéhyde, se 
décomposant lui-même par photolyse, en CO. 
 
- La végétation : les plantes peuvent générer du CO par photooxydation de matériau 
cellulaire ; les processus mis en jeu sont alors liés à l’irradiation solaire, et la 
température et l’humidité peuvent également jouer un rôle important ([Seiler et al., 
1978] ; [Scharffe et al., 1990]). La matière morte issue de la biomasse représente une 
source importante de CO, jusqu’à 10% de son bilan global ([Tarr et al., 1993] ; 
[Schade and Crutzen, 1999(a); Schade and Crutzen, 1999(b)]).  
 
Parmi ces deux catégories, l’émission de CO par la végétation représente la source la 
plus importante.  
 
 
 I-4-2-2 Puits 
 
Deux puits de CO peuvent être distingués.  
 
L’oxydation du CO par les radicaux OH représente 90% des puits ; les mécanismes 
de cette oxydation ont été décrits dans le paragraphe I-2-1-1. 
 
La consommation de CO par l’activité biologique représente 10% des puits et se 
produit dans les couches superficielles du sol. La microbiologie et l’activité microbienne liées 
à l’oxydation de CO sont néanmoins, encore mal comprises. Si les populations microbiennes 
demeurent mal connues, il semble qu’elles rassemblent les méthanotrophes, les oxydants de 
l’ammonium et les carboxydotrophes (hétérotrophes oxydant CO) ([King, 1999] ; [Spratt and 
Hubbard, 1981]). En outre, de nombreux paramètres tels que l’ensoleillement, la température, 
l’humidité du sol, ainsi qu’une variété d’autres facteurs comme les sels, les sources d’azote, 
les substrats organiques jouent un rôle important sur la consommation de CO ([Conrad and 
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Seiler, 1982] ; S[Seiler and Conrad, 1987], [Sanhueza et al., 1994] ; [Spratt and Hubbard, 
1981] ; [Moxley and Smith, 1998]). 
 
 
Références : Hauglustaine et al. Bergamaschi et al. Langenfelds et al. 
 1998 2000 2001 
Sources    
  Oxydation CH4  795 600-950 
  Oxydation Isoprène  268 / 
  Oxydation Terpène  136 / 
  Oxydation HCNM   203 290-1000 
Sous-total oxydation in situ 881 1402 890-1950 
  Végétation  / 50-160 
  Océans  49 10-100 
  Feux de biomasse  768 370-1250 
  Combustibles fossiles  641 300-800 
Sous-total émissions directes 1219 1458 730-2310 
Total Sources 2100 2860 1620-42160 
Puits    
  Sols 190 / 180-390 
  OH 1920 / 2000-3200 
Total Puits 2110  2180-3590 





Les premières mesures de CO atmosphérique ont été réalisées par Migeotte en 1949 
dans les Alpes suisses, par spectroscopie solaire infra-rouge. Dans les années 60, les méthodes 
de chromatographie en phase gazeuse ont permis l’étude de la distribution globale de CO 
[Robinson and Robins, 1970]. Depuis, des mesures de CO dans la troposphère ont été 
réalisées en divers points du globe et des réseaux de surveillance ont été développés, 
notamment par la NOAA/CMDL depuis 1988 [Novelli et al., 1998].  
 
Les observations disponibles avant 1994 suggèrent un accroissement du rapport de 
mélange du CO dans l’hémisphère nord de 1-2 ppbv/an, depuis les années 50 ([Rinsland and 
Levine, 1985] ; [Khalil and Rasmussen, 1988] ; [Zander et al., 1989] ; [Yurganov et al., 
1999]), tandis qu’aucune tendance n’est observée dans l’hémisphère sud ([Brunke et al., 
1990] ; [Scheel et al., 1996]). Ces changements paraissent cohérents avec l’augmentation des 
émissions de CO due à la combustion des énergies fossiles dans l’hémisphère nord.  
Plusieurs études ont ensuite montré une diminution du CO troposphérique depuis 1988 
([Khalil and Rasmussen, 1994] ; [Novelli et al., 1998] ; [Hallock-Waters et al., 1999] ; [Biene, 
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1999]). [Novelli et al., 2003] ont confirmé cette tendance, avec un taux de décroissance global 
du CO troposphérique de 0.5 ppbv/an entre 1988 et 1996. 
Il semble que, suite à l’éruption du Mont Pinatubo, le 15 juin 1991, le rapport de 
mélange du CO ait d’abord augmenté, avant de diminuer de fin 1992 à 1993. En effet, 
l’éruption volcanique a injecté environ 20Mt de SO2 et 3-5 km3 de cendres dans la haute 
troposphère et basse stratosphère. Dans un premier temps, le SO2 a absorbé les radiations UV 
dans la fenêtre spectrale 290-330 nm, diminuant alors le flux actinique. La conséquence 
directe de ce phénomène est une diminution de la concentration en radicaux OH, impliquant 
alors une augmentation de la teneur en CO [Dlugokencky et al., 1996]. Dans un deuxième 
temps, une diminution de l’ozone stratosphérique, probablement due à la chimie hétérogène 
des aérosols de sulfate a été observée en 1992. Ceci a eu pour conséquence d’exposer la 
troposphère à plus de radiations UV, donc d’augmenter le taux de radicaux OH, et ainsi de 
diminuer la teneur en CO [Bekki et al., 1994]. En outre, un refroidissement des températures 
résultant de l’éruption, a été enregistré ; ce refroidissement a conduit à une diminution des 
émissions de CH4 dans les marécages naturels de l’hémisphère nord [Hogan and Harriss, 
1994], amplifiant ainsi la diminution de la teneur en CO.  
L’apparition des pots catalytiques a permis une diminution des émissions en CO des 
véhicules, tandis que des combustions plus efficaces ont permis une diminution des émissions 
liées aux combustibles fossiles, en Amérique du Nord et Europe ([Bakwin and Tans, 1994] ; 
[Bradley et al., 1999]).  
Contrairement à l’hémisphère nord, aucune tendance significative entre 1991 et 2001 
n’a été observée dans l’hémisphère sud, où les émissions de CO montrent une forte variabilité 
interannuelle reflétant la variabilité des feux de biomasse. Des pics de CO ont cependant été 
introduits en 1994/1995 et 1997/1998, lors des importants feux de biomasse boréaux et 
tropicaux affectant les deux hémisphères ([Langenfelds et al., 2002] ; [Novelli et al., 2003]). 
 
L’évolution à long terme du CO troposphérique, à partir de l’air piégé dans la glace, a 
fait l’objet de très peu d’études ([Haan, 1996] ; [Haan and Raynaud, 1998]), la difficulté 
résidant dans les faibles concentrations présentes dans la glace (jusqu’à 50 ppbv dans 
l’hémisphère sud).  
Au Groenland, il apparaît que le rapport de mélange du CO entre 1600 AD et 1800 
AD soit resté constant à un niveau d’environ 91±3 ppbv. Une augmentation a ensuite été 
observée à partir de 1850 AD pour se situer à un niveau d’environ 110±3 ppbv en 1947 AD 
([Haan, 1996] ). Cependant, il semble que des artefacts puissent altérer l’enregistrement de 
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CO dans les carottes de glace du Groenland. En effet, [Haan and Raynaud, 1998] ont observé 
des teneurs en CO fortement élevées et variables sur la période 1000-1600 AD. Une 
production in situ de CO à partir de l’oxydation de composés organiques présents dans les 
panaches des feux de biomasse, pourrait être à l’origine de ces concentrations anormalement 
élevées.  
En Antarctique, les résultats indiquent que le rapport de mélange du CO est resté 
relativement constant de 1300 AD à 1916 AD, à un niveau d’environ 55 ppbv. Contrairement 
au Groenland, les mesures effectuées en Antarctique ne semblent pas être affectées par une 
éventuelle production in situ ; ceci peut être expliqué par les niveaux beaucoup plus faibles 
d’impuretés dans la glace Antarctique ([Haan, 1996] ; [Haan and Raynaud, 1998]).  
 
Sur la période 1840-1916 AD, [Haan, 1996] expliquent la stabilité antarctique en 
utilisant un modèle 2D de chimie atmosphérique [Martinerie et al., 1995b]. Ils en déduisent 
une contribution de l’augmentation du CH4, via les OH, de l’ordre de 3 ppbv sur la teneur en 
CO, ce qui est cohérent avec la stabilité observée sur cette période. 
En revanche, la stabilité antarctique au cours du 20e siècle ([Khalil and Rasmussen, 
1989] ; [Fraser et al., 1986] ; [Corazza and Tesi, 1995]) constitue une importante surprise. En 
effet, pour une augmentation du CH4 d’environ 700 ppbv, l’utilisation du modèle 2D 
mentionné précédemment, conduit à une augmentation d’environ 10 ppbv de CO. En outre, 
une augmentation de la teneur en CO pourrait être attendue de l’augmentation significative 
des feux de biomasse.  
En fait, le temps de vie du CO au-dessus de l’Antarctique est supérieur à celui observé 
aux Tropiques, indiquant que la photochimie est moins active dans cette région. Ainsi, la 
teneur en CO en Antarctique reflète les transports des masses d’air depuis les latitudes plus 
faibles, et pourrait donc être affectée par des changements de circulation atmosphérique ou 
des changements dans la chimie de tout l’hémisphère sud. 
Ainsi, les mesures réalisées jusqu’à présent sont insuffisantes et d’autres contraintes 
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I-4-3 Les isotopes 
 
De la même façon que pour le méthane et le protoxyde d’azote, les isotopes du 
monoxyde de carbone apportent une contrainte supplémentaire à son bilan global, et ce, afin 
de mieux comprendre son évolution. 
 
 I-4-3-1 Présentation 
 
Six isotopes sont disponibles pour l’analyse du CO : trois isotopes du carbone, 12C, 13C 
(stables) et 14C (radioactif), et trois isotopes stables de l’oxygène 16O, 17O et 18O. Les 
abondances relatives des isotopologues sont respectivement, pour le carbone, 98.8 %, 1.1 %, 
~10-10 % et pour l’oxygène, 99.76 %, 0.04 % et 0.20 %.  
A l’instar du méthane et du protoxyde d’azote, la notation δ est utilisée dans la 
détermination des rapports isotopiques étudiés : 13C/12C (δ13C) et 18O/16O (δ18O). Ces rapports 
sont exprimés en fonction d’un standard international : VPDB pour le δ13C (R=0.0112372), 
VSMOW pour le δ18O (R=0.0020052). 
 
C’est dans les années 70 que les premières mesures de la composition isotopique des 
sources de CO et du CO atmosphérique ont été réalisées, mettant en évidence l’existence d’un 
cycle saisonnier ainsi que la variabilité de la composition isotopique des différentes sources 
[Stevens and Krout, 1972].[Stevens and Wagner, 1989] ont ensuite montré que ces signatures 
isotopiques issues des sources sont modifiées lors du séjour des molécules de CO dans 
l’atmosphère, par les effets cinétiques associés à leur destruction.  
 
 I-4-3-2 Signature isotopique des sources 
 
 La double signature isotopique des principales sources de CO permet de différencier 
les différents processus de production ([Stevens and Wagner, 1989] ; [Manning et al., 1997] ; 
[Bergamaschi et al., 2000(b)]). 
 
- La signature isotopique de l’oxygène permet de distinguer les sources par oxydation 
avec OH (CH4 et HCNM) des sources par combustion avec O2 (feux de biomasse et 
combustibles fossiles). Les premières sont en effet proches de la signature isotopique 
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de l’eau, autour de 0‰, alors que les secondes ont une signature voisine de celle de 
l’oxygène atmosphérique, autour de 23.5‰. 
 
- Le carbone permet de nettement distinguer la contribution de l’oxydation du méthane, 
ayant de loin la signature la plus appauvrie (environ –50‰), de celle de la combustion 
de biomasse, de combustibles fossiles ou d’hydrocarbures non méthaniques, qui ont 
des signatures peu différenciées (environ –25‰). La composition isotopique du CO 
émis par les feux de biomasse dépend de deux facteurs. D’une part, il est possible de 
distinguer les plantes en C3 qui ont un δ13C autour de –25‰ des plantes en C4 dont le 
δ13C se situe entre –10 et –15‰. D’autre part, la combustion vive accompagnée 
d’importantes flammes (« flaming ») conduit à un δ13C plus lourd que la combustion 
lente accompagnée de fumée (« smoldering »), d’environ 5 à 7‰ [Kato et al., 1999]. 
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  I-4-3-2 Fractionnement dû aux puits 
 
Afin de relier les observations atmosphériques aux signatures isotopiques des 
différentes sources, l’effet isotopique cinétique (KIE), défini au paragraphe I-2-4-2, doit être 























- La réaction CO+OH montre un effet cinétique inverse, c’est-à-dire, l’isotopologue 
lourd réagit plus rapidement que l’isotopologue léger. Contrairement aux réactions 






















Bien qu’aucune étude n’ait pu expliquer cet effet cinétique inverse, il semble que les 
différence entre les points d’énergie zéro ainsi qu’un effet de « quenching » (perte 
d’énergie lors du transfert), entre les différents composés mis en jeu, favorise la 
réaction k-1 par rapport à la réaction k2. Ces phénomènes pourraient être à l’origine de 
la vitesse de réaction plus rapide de l’isotopologue lourd ([Feilberg et al., 2002] ; 
[Röckmann, 1998(c)] ; [Stevens et al., 1980]). Si le KIE de δ18O est indépendant de la 
pression et toujours inférieur à 1, le KIE de δ13C dépend de la pression : au-dessus de 
400 mbar, il est supérieur à 1, tandis qu’en-dessous de cette pression, il devient 
inférieur à 1. 
 
- Le KIE de l’oxydation par les sols est supérieur à 1, que se soit pour le δ18O ou pour 
le δ13C; comme attendu, les bactéries du sol consomment préférentiellement 
l’isotopologue léger ([Stevens and Krout, 1972] ; [Bergamaschi et al., 2000(b)]). 
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Processus de destruction KIE(δ13C) KIE(δ18O) 
  CO+OH P>400 mb   1.006a,b 
P<400 mb   0.997c 
                   0.959-0.971d 
0.990a,c 
  Sols 1.006b 1.014b 
Tableau I-6 : Coefficients de fractionnement associés aux puits du monoxyde de carbone 
a : [Stevens and Wagner, 1989] 
b : [Bergamaschi et al., 2000(b)] 
c : [Stevens et al., 1980] 
d : [Feilberg et al., 2002] 
 
 
 I-4-4 Fractionnement indépendant de la masse 
 
 A l’instar du protoxyde d’azote, une anomalie en 17O a été détectée dans la molécule 
de monoxyde de carbone. Cet enrichissement en 17O a été observé par [Hodder et al., 1994b] 
et [Huff and Thiemens, 1996b]. Deux mécanismes peuvent être à l’origine de ce 
fractionnement.  
 
Dans le paragraphe I-4-2-2, nous avons expliqué que l’oxydation des hydrocarbures 
non méthaniques (HCNM) par l’ozone est une source de CO. Or, l’ozone présente une forte 
anomalie en 17O. Ainsi, selon [Röckmann et al., 1998(b)], l’ozone pourrait transférer son 
anomalie à la molécule de CO durant l’ozonolyse des HCNM. Le ∆17O mesuré se situe entre 
40 et 20‰, suivant l’hydrocarbure oxydé.  
 
Cependant, cette source de CO n’explique qu’en partie l’anomalie observée dans 
l’atmosphère et il semble que le mécanisme prépondérant à l’origine du fractionnement soit 
lié à la consommation de CO par les radicaux OH, lors de la réaction CO + OH → CO2 + H, 
([Röckmann, 1998(c)] ; [Huff and Thiemens, 1998]). L’anomalie observée proviendrait 
uniquement des différences dans les vitesses de réactions des divers isotopologues du CO 
avec OH. En effet, bien que OH soit principalement produit par la réaction de O(1D) avec 
H2O, et doive refléter le fort MIF de O3 (précurseur de O(1D)), l’échange rapide d’oxygène 
entre H2O et OH élimine cette possibilité comme source du MIF. La valeur de ∆17O se situe 
dans ce cas autour de 6-7‰. 
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L’anomalie en 17O du CO troposphérique se situe entre 0.3 et 2.7‰, et peut atteindre 
7.5‰, aux hautes latitudes nord, à la fin de l’été. Cette valeur étant largement inférieure à 
celle produite par l’ozonolyse de HCNM, il doit se produire une dilution du réservoir 
troposphérique par un ajout de CO dénué de tout enrichissement indépendant de la masse 
[Röckmann et al., 1998(b)]. 
 
 
 I-4-5 Utilisation des isotopes du CO 
 
 I-4-5-1 Observations 
 
Depuis les années 90, des mesures systématiques de la teneur en CO sont réalisées à 
partir d’observatoires atmosphériques répartis à la surface du globe, (NOAA, [Novelli et al., 
1998] ; [Gros et al., 2001]). S’agissant des mesures isotopiques, quelques campagnes ont eu 
lieu depuis une dizaine d’années ([Mak and Brenninkmeijer, 1998(a)] ; [Mak et al., 2003] ; 
[Bräunlich, 2000] ; [Gros et al., 2001]), mais nous sommes encore loin d’un véritable réseau 
d’observation.  
 
Plusieurs études ont néanmoins permis l’observation de variations saisonnières dans le 
signal isotopique du CO, δ13C et δ18O ([Stevens and Krout, 1972] ; [Mak and Brenninkmeijer, 
1998(a)]). 
Le cycle saisonnier du δ18O est similaire à celui du rapport de mélange, avec un 
maximum atteint en hiver et un minimum atteint en été. Son amplitude est d’environ 8‰ 
(entre 0 et 8‰) et est plus large aux hautes latitudes ([Mak et al., 2003]). Ce cycle est 
principalement contrôlé par deux facteurs ([Gros et al., 2001] ; [Manning et al., 1997]). Le 
premier est la saisonnalité des OH, puits principal de CO. L’effet cinétique du 18O est 
d’environ -10‰, conduisant à une consommation préférentielle de l’isotopologue C18O (cf 
paragraphe I-4-4-2) et impliquant alors un δ18O minimum lorsque OH est à son maximum. Le 
deuxième facteur est la contribution relative de la source que représente l’oxydation des 
combustibles fossiles ; cette combustion, principale source de CO aux moyennes latitudes de 
l’hémisphère nord, atteint son maximum en hiver [Bergamaschi et al., 2000(b)].  
Le cycle saisonnier du δ13C atteint également un maximum en hiver et un minimum en 
été, mais le maximum est légèrement décalé vers le début du printemps [Gros et al., 2001]. 
Ce décalage d’un mois semble être dû au fait que les effets des puits et sources principales ne 
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soient pas en phase. L’effet le plus significatif provenant des sources est issu de l’oxydation 
du CH4, source la plus appauvrie, qui conduit au δ13C le plus léger en été. A l’opposé, le KIE 
associé au puits (pression supérieure à 400 mbars) implique une augmentation du 13C au 
printemps et en été. Ainsi, au printemps, lorsque la source représentée par l’oxydation des 
combustibles fossiles est encore importante, et lorsque les niveaux de OH commencent à 
augmenter, le δ13C s’alourdit pour atteindre son maximum. En été, malgré les niveaux élevés 
des radicaux OH, l’effet de la source liée à l’oxydation du CH4 très appauvri prédomine et le 
δ13C atteint son minimum. Cependant, il semble que l’oxydation du CH4 par les radicaux OH 
ne suffise pas à expliquer le fractionnement observé. Bien que la réaction CH4+Cl n’apporte 
qu’une faible contribution à l’oxydation du CH4 dans la troposphère, elle semble avoir un 
effet important sur le δ13CO. En effet, à température ambiante, sa vitesse de réaction est 
environ 15 fois plus élevée que celle du CH4 avec OH, tandis que son KIE de 1.066 (66‰) est 
extraordinairement important ([Bergamaschi et al., 2000(b)] ; [Mak et al., 2003]). 
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Figure I-14 : Cycles saisonniers du rapport de mélange et de la composition isotopique du monoxyde de 
carbone. Source : [Bergamaschi et al., 2000(b)] 
 
 I-4-5-2 Bilan 
 
Ce n’est que dans les années 90 que l’avancée des techniques analytiques a permis 
d’obtenir des données isotopiques précises en routine [Brenninkmeijer, 1993] et de suivre 
l’évolution contemporaine du monoxyde de carbone. 
 
Au-delà de la dernière décennie, la composition isotopique du CO ne peut être 
déterminée qu’à partir de l’air interstitiel du névé polaire et à partir des bulles d’air piégées 
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dans la glace. La faible teneur en CO présente dans ces matrices (60 ppbv de CO dans 100 
cm3 d’air par kg de glace) est un facteur limitant à son analyse isotopique. Si le 
développement des techniques analytiques ([Mak and Yang, 1998(b)] ; [Tsunogai et al., 
2002]) a permis de travailler sur des échantillons de petite taille (5 nl), aucune étude portant 
sur l’évolution de la composition isotopique du CO à long terme n’a été publiée à ce jour.  
 
 
I-4-6 Influence de l’évolution des sources sur la composition isotopique 
atmosphérique du monoxyde de carbone 
 
 Aucune évolution de la composition du monoxyde de carbone, au-delà de la dernière 
décennie, n’est encore disponible. Il est alors impossible de déduire expérimentalement 
l’influence de l’évolution des sources et des puits du CO sur l’évolution de sa composition 
isotopique. Il est cependant possible de déduire cette influence, par le calcul, en imposant des 
changements dans la contribution relative des sources et des puits.  
 Les différents calculs ainsi que les paramètres utilisés sont présentés en annexe A. 
D’après ces calculs, l’évolution de certaines sources du monoxyde de carbone semble avoir 
un effet significatif sur sa composition isotopique dans l’atmosphère. Cependant, il faut 
garder à l’esprit que les cas présentés en annexe A ne permettent d’apporter que des ordres de 
grandeur dans la magnitude des changements isotopiques. Ils ne reflètent la réalité que pour 
un système à l’équilibre. Dans un système hors équilibre, c’est-à-dire, où le bilan des sources 
n’est pas égal à celui des puits, il serait nécessaire de prendre en compte le temps de vie des 
différents composés mis en jeu (c’est-à-dire leur taux de destruction) ([Cantrell et al., 
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CHAPITRE II  L’archive glaciaire 
 
 
 Les archives glaciaires sont considérées comme le premier outil pour reconstruire la 
composition de l’atmosphère passée. L’air contenu dans les pores interstitiels du névé polaire 
constitue le chaînon entre les enregistrements des carottes de glace et les mesures 
troposphériques directes qui ont débuté dans les années 50. L’analyse de l’air contenu dans la 
glace et dans le névé offre donc l’opportunité de reconstruire de façon continue la 




II-1 Description du névé 
 
II-1-1 Structure du névé 
 
La neige qui se dépose à la surface des calottes polaires se transforme progressivement 
en glace : il s’agit du processus de densification vu par la phase solide. Ce processus se 
produit en trois étapes correspondant à trois zones : la neige, le névé et la glace. Près de la 
surface, les grains de neige subissent l’action mécanique du vent et les effets du transport de 
la matière par sublimation/condensation sous l’effet des gradients de température. Les flocons 
s’arrondissent, se tassent et des liaisons entre les grains se créent. Ces-derniers sont alors 
soumis à la charge croissante de la colonne de neige et commencent à glisser les uns par 
rapport aux autres. La glace poreuse résultante est appelée névé. Pendant cette première étape 
de réarrangement, où les grains du névé sont empilés de façon plus serrée, la densité du milieu 
augmente. Aux alentours de 0.55, les grains ne peuvent plus glisser entre eux et la 
densification se poursuit par déformation plastique des particules de glace autour des pores. 
Autour d’une densité de 0.8, les pores se referment graduellement pour former des bulles 
individuelles. Cette transition névé-glace correspond au passage d’un milieu à pores ouverts à 
un milieu à pores fermés et elle est appelée zone de fermeture des pores ou zone de « close-
off ». La profondeur de la transition varie entre 60 et 120 m suivant la température et le taux 
d’accumulation du site.  
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Figure II-1 : Processus de densification du névé. Source : J-M. Barnola (communication personnelle). 
 
 
II-1-2 Flux d’air (transport des gaz) à l’intérieur du névé 
 
Le changement de la structure du névé pendant la transition neige-glace peut être 
caractérisé par plusieurs paramètres macroscopiques comme la densité, les porosités ouverte 
et fermée, la perméabilité de l’air et la diffusivité des gaz. Le flux d’air à l’intérieur du névé 
est dû à différents processus [Schwander, 1993(a)]: 
 
- La diffusion moléculaire ; en général, la diffusivité (spécifique à chaque gaz) diminue 
avec la profondeur à cause d’une porosité plus faible et d’une tortuosité plus élevée.  
 
- Les variations de pression atmosphérique. 
 
- Le vent soufflant sur une surface inégale ; ceci conduit à des différences locales de 
pression impliquant un flux d’air le long des gradients de pression. 
 
 88
Chapitre II. L’archive glaciaire 
- L’air supprimé des pores lors de la fermeture des bulles créant un flux d’air 
descendant par rapport à la neige environnante. 
 
- La convection thermique.  
 
Parmi ces processus, le régime diffusif est prédominant. Ce régime est responsable 
d’une différenciation entre espèces gazeuses faisant intervenir deux phénomènes : 
 
- le phénomène gravitationnel : la différence de poids moléculaire entraîne à l’équilibre 
un enrichissement en molécules les plus lourdes au fond du névé [Craig et al., 
1988(b), Schwander, 1993(a)]. Ce phénomène s’applique en particulier aux isotopes 
d’un même gaz, favorisant alors l’enrichissement des couches profondes du névé en 
isotopes lourds.  
 
- Le phénomène diffusionnel, lié à un gradient de concentration éventuel : la 
modification de la teneur de l’atmosphère en certains gaz peut créer dans le névé un 
gradient de concentration des couches superficielles vers les couches profondes. C’est 
le cas notamment pour le CH4 et le N2O dont les concentrations dans l’atmosphère ont 
continuellement augmenté depuis 200 ans. Ainsi les couches de surface sont enrichies 
par rapport aux couches profondes ; un gradient de concentration se crée alors et les 
molécules migrent depuis la surface en direction du fond du névé. Cette migration 
induit un fractionnement diffusionnel entre les isotopes ; dans ce cas, la diffusivité des 
isotopes lourds est plus faible que celle des isotopes légers, favorisant alors 
l’enrichissement des couches profondes en isotopes légers. 
 
Ce dernier effet est dominant lors de fortes variations des teneurs atmosphériques ; ceci 
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II-1-3 Distribution en âge du gaz 
 
Ces processus de mélange d’air impliquent des échanges entre l’atmosphère et l’air 
présent dans le névé. Ce phénomène a pour conséquence une différence d’âge entre l’air piégé 
en-dessous de la transition névé-glace et la glace qui l’entoure : l’air piégé est plus jeune que 
la glace à la même profondeur.  
 
D’autre part, toutes les molécules d’un même gaz n’effectuent pas le même parcours 
dans le névé et ne migrent donc pas à la même vitesse verticale, ce qui conduit à une 
distribution probabiliste de l’âge à une profondeur donnée. Dès lors, à une profondeur ne 
correspond plus un âge donné mais une « distribution en âge » (l’âge d’une molécule de gaz 






















Age (années)  
Figure II-2 : Distribution en âge du CH4 piégé à diverses profondeurs du névé de North GRIP (Groenland). 
 
 
En conclusion, il résulte des processus de mélange d’air, un fractionnement isotopique 
global des gaz lors de leur transport à l’intérieur du névé, depuis l’atmosphère. Il existe en 
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outre un lissage des variations atmosphériques, à la fois par suite du processus de diffusion et 
à cause de la fermeture progressive des pores. Une fois le profil isotopique dans le névé 
expérimentalement déterminé, il est donc nécessaire de quantifier ces phénomènes physiques 
se produisant au sein du névé, afin de reconstruire la composition isotopique du gaz dans 






 La déconvolution du signal enregistré puis mesuré dans le névé consiste à reproduire 
selon un modèle physique le parcours des gaz étudiés depuis l’atmosphère jusqu’à la 
profondeur de prélèvement dans le névé.  
 
 
II-2-1 Transport des gaz 
 
 Il s’agit alors de paramétriser le transport du gaz à travers les différentes couches du 
névé [Arnaud, 1997]. De ce point de vue, quatre zones sont distinguées : 
 
- La zone de mélange : dans cette zone de neige proche de la surface, de forts gradients 
de température et de pression engendrent une homogénéisation entre l’air 
atmosphérique de la surface et l’air présent dans les pores ouverts. Il est donc difficile 
et peu réaliste de modéliser cette zone. La modélisation du transport des gaz débutera 
donc en-dessous de cette zone de mélange dont l’épaisseur varie selon les sites. 
 
- La zone de transport : elle représente environ 90% de l’épaisseur du névé et s’étend 
jusqu’à la profondeur où la diffusion devient nulle (et non pas où la porosité ouverte 
devient nulle). Le transport des gaz est dû aux effets diffusionnels dans un champ de 
gravité, ainsi qu’à l’entraînement par le courant d’air descendant par rapport à 
l’atmosphère, lié au piégeage du gaz au fond du névé. 
 
- La zone de fermeture des pores : elle n’a pas de signification particulière concernant 
le transport des gaz, et recouvre simplement la région de coexistence de pores ouverts 
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et bulles fermées. Le transport des gaz présents dans les pores ouverts s’effectue 
suivant les mêmes processus que ceux décrits dans la zone précédente tandis que le 
transport du gaz occlus dans les bulles est réalisé selon le processus décrit dans la zone 
suivante. 
 
- La zone d’advection : toute la porosité est fermée et les gaz piégés dans les bulles 
descendent avec les couches de glace. Le transport des gaz n’est alors plus qu’un 




II-2-2 Hypothèses sur la structure du névé 
 
 Afin de simplifier la modélisation du transport des gaz dans le névé, il a été nécessaire 
d’établir au préalable quelques hypothèses de travail : 
 
- Le névé est supposé isotherme et l’accumulation constante au cours de la période 
étudiée. Les conditions climatiques sont considérées stables et les gradients de 
température dans le névé sont limités aux premiers mètres correspondant à la couche 
de mélange. Les conditions météorologiques actuelles font ainsi partie des données 
d’entrée du modèle. 
 
- La structure du névé est supposée invariante sur l’échelle de temps modélisée. Cette 
hypothèse limite ainsi la profondeur d’advection modélisée. 
 
- Les chocs des molécules de gaz contre les parois des pores sont supposés négligeables 
par rapport aux chocs entre les molécules. Dans le névé, l’air diffusif n’est alors pas 
entraîné lors de l’enfoncement des couches (système Eulérien). 
 
- Le coefficient de diffusion effectif peut s’écrire comme le produit du coefficient de 
diffusion moléculaire et d’une fonction caractéristique uniquement de la structure du 
névé, appelée « tortuosité ». Il s’agit du rapport de la distance parcourue sur la 
distance en ligne droite. Nous détaillerons le calcul dans le paragraphe suivant. 
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- Le névé est considéré comme unidimensionnel. 
 
 
II-2-3 Equations de conservation 
 
 Compte tenu du fait que les mesures des gaz traces sont des rapports de mélange 
(nombre de moles du gaz sur nombre de moles d’air), il est nécessaire d’écrire, outre la 
conservation du gaz étudié, la conservation de l’air. Les équations de conservation des 
molécules par unité de volume du matériau et par unité de temps sont toutes écrites en 
coordonnées eulériennes et en considérant uniquement l’axe vertical z, orienté vers le bas du 
névé. Ces équations sont expliquées et décrites par[Rommelaere et al., 1997(a)] et [Arnaud, 






















Figure II-3 : Représentation des différents flux d’air intervenant dans les équations de conservation. Localisation 
de ces flux par rapport aux différentes couches du névé. Source : [Rommelaere et al., 1997(a)]. 
 
II-2-3-1 Pores ouverts 
 










  (II-1) 
 
avec, qair, la quantité d’air dans les pores ouverts (mole) 
 Jair, le flux d’air dans les pores (mol.m-2.s-1) 
 Pair, la quantité d’air piégée dans les bulles par unité de temps (mol.m-3.s-1) 
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q   (II-2) 
 
avec, q et c, respectivement la quantité et la concentration en gaz trace des pores ouverts 
(mole et mol.m-3) 
 w, la vitesse du courant d’air lié à l’advection des couches profondes du névé (m.s-1) 
 f, la porosité ouverte (sans dimension) 
 D, le coefficient de diffusion moléculaire effectif du gaz dans l’air (m2.s-1) 
 M, la masse moléculaire du gaz trace (kg.mol-1) 
 R, la constante des gaz parfaits (8.314 J.mol-1.K-1) 
 T, la température du névé à 10 m (K) supposée représentative de l’ensemble du névé 
 g, l’accélération de la pesanteur (9.81 m.s-2) 
 P, le terme de piégeage du gaz trace dans les bulles (mol.m-3.s-1) 
 
 
II-2-3-2 Pores fermés (ou bulles) 
 
















air   (II-3) 
 
avec, v, la vitesse d’enfoncement des couches (m.s-1) 
 qairb, la quantité d’air dans les bulles (mole) 
 ε et f, respectivement porosités totale et ouverte (sans dimension) 
 
















q bb   (II-4) 
 
avec, les symboles représentant les mêmes paramètres que pour l’air mais appliqués au gaz 
trace 
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 II-2-4 Paramétrisation  
 
 Les paramètres nécessaires à la génération d’un profil de concentration dans le névé 
sont les suivants : 
 
- Un profil de densité, déterminé expérimentalement ou via un modèle de densification. 
 
- Un profil de porosité fermée, également déterminé expérimentalement ou modélisé. 
 
- Les paramètres climatiques que sont la température moyenne annuelle du site à 10 m 
(en K), le taux d’accumulation en surface (en kg.m-2.an-1) et l’épaisseur de la zone de 
mélange. 
 
- Un scénario d’évolution de la concentration du gaz étudié dans l’atmosphère pendant 
la période de temps considérée. 
 
- Le coefficient de diffusion effectif Deff du gaz étudié dans l’air, qui se décompose en 
deux parties. Une partie dépend du gaz lui-même et représente son coefficient 
théorique de diffusion moléculaire dans l’air Dij ; l’autre partie dépend de la structure 
du névé et est représentée par la tortuosité du névé γ (rapport entre le chemin parcouru 
par le gaz et sa projection verticale). 
 
La détermination du coefficient de diffusion effective constitue la partie la plus 
délicate de la paramétrisation du modèle. En effet, dans l’optique de l’exploitation des 
mesures des rapports isotopiques dans l’air du névé [Arnaud, 1997] souligne la nécessité de 
connaître le rapport des coefficients de diffusion des isotopologues avec une incertitude 
inférieure à 1%. Les coefficients de diffusion moléculaire théoriques dans l’air du CO2, du 
CH4 et du N2O ont été déterminés par [Arnaud, 1997] d’après [Bzowski et al., 1990], à 253K 
et 1 atm. Le principe de la calibration de la diffusivité effective est le suivant.  
 
Un gaz trace dont l’évolution atmosphérique et le profil de concentration dans le névé 
sont supposés connus, est utilisé. Les gaz satisfaisant ces deux critères sont le CO2, le CH4 et 
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le SF6. En introduisant leur historique de concentration dans le modèle direct de diffusion des 
gaz dans le névé, il est alors possible de tester des profils hypothétiques de diffusivité 
effective. Ces profils peuvent être évalués par méthode inverse [Rommelaere et al., 1997(a)], 
grâce à une méthode de contrôle réduisant les différences entre les résultats du modèle et le 
profil de concentration mesuré. Une fois le profil de diffusivité effective déterminé pour 
l’espèce de référence (CO2, CH4 ou SF6), la tortuosité liée au site peut être déduite, sachant 
que Dij est connu : 
ijeff DD ×= γ
1   (II-5) 
avec, γ, tortuosité du névé, spécifique au site 
 Dij, coefficient de diffusion moléculaire du gaz dans l’air, spécifique du gaz 
 
 En supposant qu’il n’y a pas d’interactions entre le gaz et la glace, il suffit ensuite de 
multiplier 1/γ par la diffusivité moléculaire dans l’air de n’importe quel gaz, pour obtenir son 
profil de diffusivité effective, pour le site étudié. 
 
 

















Porosité ouverte  
Figure II-4 : Profils du paramètre de structure γ=Deff/Dij en fonction de la porosité ouverte dans le névé de 
différents sites, modélisés selon l’inversion de gaz connus dans l’atmosphère et le névé, et droite de 
proportionnalité (1.92f-0.23) [Fabre et al., 2000]. 
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 Afin de déterminer le coefficient de diffusion moléculaire dans l’air des isotopes, 
l’hypothèse suivante est formulée : la différence de diffusion entre deux isotopes dépend 
uniquement de leur différence de masse. A une température et pression données, le rapport 















+=   (II-6) 
 
avec, Mair=28.966 g.mol-1 
 
 
 Ainsi, une fois le profil de diffusivité obtenu, il reste à entrer dans le modèle un 
scénario d’évolution de la concentration dans l’atmosphère du gaz considéré, le profil de 
densité du névé, les paramètres climatiques spécifiques du site étudié, afin d’obtenir en sortie 
du modèle, la concentration du gaz dans le névé. 
 
 Dans le cas d’une étude des rapports isotopiques d’un gaz, la méthode adoptée 
consiste à entrer dans le modèle un scénario de concentration pour chaque isotope, que l’on 
fait évoluer indépendamment l’un de l’autre à travers le névé. Il suffit ensuite de calculer le 
rapport des deux espèces à chaque pas de profondeur (0.2 m) pour reconstruire le profil de la 
composition isotopique étudiée.  
 Néanmoins, ce scénario, c’est-à-dire l’évolution de la composition isotopique du gaz 
dans l’atmosphère constitue justement le paramètre inconnu de notre étude. 
 
 
 II-2-5 Reconstruction temporelle par la méthode de Monte-Carlo 
 
 Bien qu’utilisée pour la reconstruction des rapports de mélange, l’application de la 
méthode inverse aux rapports isotopiques, développée au LGGE [Rommelaere et al., 
1997(a)], dans le modèle de transport des gaz dans le névé, n’est pas encore opérationnelle ; 
ceci est dû à la non-linéarité du modèle direct dans le cas des isotopes.  
 
C’est pourquoi une approche type Monte-Carlo, développée et décrite par [Aballain, 
2002] et [Bräunlich et al., 2001], est utilisée ; une gamme étendue de scénarii hypothétiques - 
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scénarii isotopiques atmosphériques - est testée en utilisant le modèle de transport des gaz 
dans le névé, en mode direct. Cette méthode permet de tester des milliers de scénarii, de 
retenir uniquement ceux reproduisant le profil d’évolution isotopique obtenu 
expérimentalement dans le névé et d’obtenir in fine, l’évolution de la composition isotopique 
du gaz considéré dans l’atmosphère. 
 
 La genèse des scénarii est effectuée selon deux formes : fonction exponentielle et 
fonction polynomiale du troisième degré. 
 
 
II-2-5-1 Fonction exponentielle 
 
L’évolution de la concentration des gaz étudiés, méthane et protoxyde d’azote, est 
exponentielle, comme l’indiquent les graphes dans le chapitre I. Il semble alors cohérent de 
supputer une évolution exponentielle de la composition isotopique de ces mêmes gaz. C’est 
pourquoi une telle fonction a été testée afin de reconstruire l’évolution isotopique de ces gaz 
dans l’atmosphère au cours du temps. 
 
 Les scénarii sont générés en remontant dans le temps, d’un pas de 0.2 an, depuis une 
année t0 correspondant à l’année de prélèvement, selon une fonction exponentielle de la 
forme : 
 
( )[ ]1)(exp)( 0 −−××+= fttcbatXδ   (II-7) 
 
avec, a0, constante au temps t0, date de prélèvement, et fonction de b et c 
 b et c, paramètres libres 
 tf, temps correspondant au dernier point du scénario (par exemple, si le scénario est 
reconstruit de 2001 à 1800, tf est égal à 1800) 
 
Ainsi, les paramètres fixés a priori sont tf - la date correspondant au dernier point du 
scénario – t0, la date de départ (prélèvement), la composition isotopique du gaz à t0, 
l’évolution de la concentration du gaz dans l’atmosphère sur une période donnée (de t0 à t0-x 
ans), le profil isotopique du gaz mesuré dans le névé et la gamme de variation des scénarii 
reconstruits, tandis que les paramètres libres sont b et c. Il est en outre possible de contraindre 
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le modèle en lui imposant une évolution atmosphérique de la composition isotopique du gaz 
considéré, connue d’après les études existantes.  
 
 La validité de chaque scénario testé est évaluée par le test du χ2 (imposé pour chaque 
cas traité – cf chapitre IV), à travers l’accord entre le profil modélisé et le profil mesuré : 
 
( ) ( )[ ]22 testémesuré XX δδχ −=   (II-8) 
 
 D’autre part, un meilleur scénario, conduisant à la meilleure reproduction du profil 
mesuré, peut être déterminé ; une fonction erreur est alors définie : 
 
( ) ( )[ ]2testémesuré XXE δδ −∑=   (II-9) 
 
 Ainsi, la sortie du modèle donne accès à une enveloppe de scénarii acceptés et à un 
meilleur scénario de l’évolution de la composition isotopique du gaz considéré dans 
l’atmosphère. Afin d’aboutir à ces profils, 1500 scénarii sont testés. 
 
 
  II-2-5-2 Polynôme du troisième degré 
 
 La fonction polynomiale du 3e degré permet de construire des courbes suffisamment 
complexes et offre un large champ de scénarii possibles tout en restant plausible en terme 
d’évolution isotopique des gaz traces étudiés, méthane et protoxyde d’azote, dans 
l’atmosphère. Elle permet en outre de reproduire des changements de pente que la fonction 
exponentielle ne peut construire. 
 Les scénarii sont générés en remontant dans le temps, d’un pas de 0.2 an, depuis une 
année t0 correspondant à l’année de prélèvement, selon un polynôme du 3e degré de la forme : 
 
tctbtatXtX ×+×+×+= 230 )()( δδ   (II-10) 
 
avec, δX la composition isotopique d’un gaz trace 
t le temps compté à rebours depuis l’année t0  
 a, b, c les paramètres libres du modèle 
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 Les entrées et les sorties du modèle sont identiques au cas précédent utilisant la 
fonction exponentielle ; seule la fonction utilisée pour représenter au mieux l’évolution de la 





    Paramètres fixes
- météorologiques (T, Acc)
- structure du névé (γ,ρ)
Mesures expérimentales
du profil de concentration
dans le névé






Le modèle est-il en 







Figure II-5 : Représentation schématique de la reconstruction temporelle par la méthode de Monte-Carlo. 
 
 Une fois les scénarii reconstruits, il est nécessaire de déterminer à partir de quelle 
année les mesures dans le névé sont réellement contraintes par l’historique atmosphérique du 
gaz ou de ses isotopes. 
 
 
 II-2-6 Validité des scénarii dans le temps 
 
 Comme décrit dans le paragraphe II-1-3, il est impossible de faire correspondre à une 
profondeur du névé un moment t précis. Il est en revanche possible d’avoir accès à une 
distribution en âge pour une profondeur donnée. Cette distribution est obtenue grâce aux 
fonctions de transfert utilisées dans le modèle inverse et constitue l’une des sortie de ce 
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modèle [Rommelaere et al., 1997(a)]. Ces fonctions de transfert définissent entièrement la 
réponse du névé à n’importe quel gaz donné (et quelle que soit la concentration 
atmosphérique de ce gaz). Les coefficients des matrices dépendent du profil de diffusivité 
effective, des paramètres de structure du névé, de la masse molaire des gaz, de la température 
du névé et de l’accumulation en surface. Cependant, l’étalement de ces courbes rend difficile 
la lecture et la compréhension de l’âge moyen du gaz à une certaine profondeur. D’autre part, 
l’interprétation de cette distribution se fait selon un mode binaire : si les scénarii reconstruits 
sont jugés fiables à 100% (valeur 1), ils sont conservés, sinon (valeur 0), ils sont rejetés. Une 
partie de l’information est alors perdue.  
 
 C’est pourquoi [Aballain, 2002] a choisi d’inverser ces courbes ; au lieu de déterminer 
la distribution en âge pour une profondeur donnée, il est possible d’avoir accès à la 
distribution en profondeur pour une classe d’âge donnée. Il devient alors possible de présenter 
les scénarii en leur accordant un degré de confiance quantifié, entre 0 et 100%. En pratique, 
cela revient à évaluer quelle proportion du gaz d’une année t est effectivement présente dans 
le névé, à une certaine profondeur. En d’autres termes, il est possible de connaître dans 
quelles proportions les données mesurées dans le névé peuvent contraindre le scénario 


















Figure II-6 : Distribution en profondeur de diverses classes d’âge de méthane dans le névé de Devon Island 
(75°N, 82°W - transition névé-glace 60m). Source : [Aballain, 2002]. 
 
 
Figure II-7 : Scénarii d’évolution du δ13CH4 dans l’atmosphère testés pour Pôle Sud. 
- Le trait plein indique le meilleur scénario 
- Les traits en pointillés indiquent l’enveloppe de scénarii acceptés 
- Les traits fins indiquent l’enveloppe de scénarii testés 
- L’échelle de couleur indique dans quelle proportion les scénarii sont contraints par les mesures 
expérimentales. Par exemple, en 2000, 100% du scénario est contraint par les mesures (ou le scénario 
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II-3 La Glace 
 
 La transition névé-glace, atteinte à partir d’une densité de 0.8, correspond à la zone de 
fermeture des pores. En-dessous de cette zone, la glace est imperméable à l’air au sens 
macroscopique, polycristalline et contient des bulles d’air, mais également une variété 
d’inclusions chimiques. Le rapport de mélange et la composition isotopique des gaz cessent 
alors de subir une influence extérieure et donc, cessent d’évoluer au cours du temps.  
 
 II-3-1 Piégeage du gaz 
 
Comme décrit précédemment, les molécules de gaz (pour un même gaz et pour 
différents gaz) sont transportées vers le fond du névé à des vitesses différentes, à cause des 
nombreux phénomènes se produisant au sein du névé (diffusions gravitationnelle, 
moléculaire, etc…). La première conséquence de ce transport est que, à une profondeur 
donnée, et a fortiori à la transition névé-glace, l’âge d’un gaz suit une distribution ; la 
deuxième conséquence est que l’âge du gaz est plus jeune que l’âge de la glace qui l’entoure. 
D’autre part, le processus de piégeage du gaz lors de la fermeture des pores se produit 
sur plusieurs mètres. Cette fermeture progressive des pores introduit une différence 
supplémentaire entre l’âge du gaz et l’âge de la glace environnante ; elle introduit en outre un 
lissage supplémentaire du signal atmosphérique [Schwander and Stauffer, 1984]. 
Ainsi, ces deux phénomènes expliquent la différence d’âge entre le gaz et la glace à la 
même profondeur. Cette différence est appelée « delta-âge ». La détermination de ce delta-
âge, qui dépend principalement de la température annuelle moyenne et de l’accumulation en 
surface, permet de calculer l’âge du gaz piégé dans la glace. Les calculs de l’âge de la glace et 
de l’âge du gaz à la fermeture des pores font appel à un modèle dynamique de densification et 
un modèle de diffusion des gaz dans le névé, respectivement. 
 
 
 II-3-2 Age du gaz 
 
  II-3-2-1 Age de la glace à la fermeture des pores 
 
 En partant de l’hypothèse que toutes les bulles se forment à une même densité connue 
- densité de la fermeture ρf - spécifique à chaque site, la détermination de l’âge de la glace à 
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ρf peut s’effectuer grâce à l’évolution du profil de densité sur toute la profondeur du névé, 
ainsi qu’à la valeur de l’accumulation en surface. Le profil de densité est déterminé soit par le 
modèle dynamique de densification [Barnola et al., 1991 ; Arnaud, 1997], soit 
expérimentalement ; il permet ensuite de calculer la charge totale associée à la colonne de 
névé à ρf. En divisant alors par l’accumulation, l’âge de la glace à la fermeture des pores peut 











  (II-11) 
 
avec, Zf, profondeur de la zone de fermeture (m) 
 ρ(z), densité à la profondeur z (kg.m-3) 
 accumulationsurf, accumulation en surface (kg.m-2.an-1) 
 
 
  II-3-2-2 Age du gaz à la fermeture des pores 
 
 La distribution en âge du gaz dans le névé est obtenue grâce au modèle de diffusion 
décrit dans le paragraphe II-2. La distribution correspondant à la transition névé-glace permet 
d’avoir accès, d’une part à l’âge du gaz au maximum de la fonction, d’autre part à son âge 
moyen. Nous considérons l’âge du gaz à la fermeture des pores comme égal à l’âge moyen de 
la distribution calculée par le modèle de diffusion.  
 
 104
Chapitre II. L’archive glaciaire 












Age du gaz (années)
Age correspondant
 au maximum (48 ans)
Profondeur de





Figure II-8 : Age moyen et âge correspondant au maximum de la fonction de distribution du méthane dans le 
névé de North GRIP. 
 
 
  II-3-2-3 Age du gaz dans la glace 
 
 Connaissant l’âge du gaz et l’âge de la glace à la fermeture des pores, il est alors 
possible de calculer le delta-âge : 
( ) ( )
fgazfglace
âgeâgeâge −=∆   (II-12) 
 
 Il suffit ensuite de soustraire ce delta-âge à l’âge de la glace à une profondeur z, pour 
obtenir l’âge du gaz à la dite profondeur. 
 
Remarque : l’âge de la glace en-dessous de la fermeture des pores est obtenu grâce à 
l’accumulation. Cette méthode est valide les cents premiers mètres de glace. Au-delà de cette 
profondeur, des modèles utilisant entre autre l’amincissement des couches sont utilisés. Nous 
ne nous trouverons pas dans cette dernière configuration, et utiliserons donc simplement 
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II-4 Les sites de prélèvement 
 
 Le site idéal de prélèvement serait un site où l’air au fond du névé est ancien et où la 
résolution temporelle est de bonne qualité. Quels sont alors les sites remplissant ces 
conditions ? 
 
 II-4-1 Choix du site 
 
  II-4-1-1 Air ancien 
 
 Plus la transition névé-glace est profonde, plus le chemin parcouru par les molécules 
gazeuses est long et par conséquent plus l’âge des molécules présentes au fond du névé est 
élevé. Or, la transition névé-glace est fonction de deux paramètres : le profil de densité et la 
densité à la fermeture des pores, eux-mêmes dépendant de la température moyenne et de 
l’accumulation annuelle en surface [Raynaud and Lebel, 1979 ; Barnola et al., 1991].  
 
 Une diminution de la température moyenne entraîne une diminution de la vitesse de 
densification ; ainsi la zone de fermeture des pores, est plus profonde dans les sites froids, 
caractérisés par une densité à la fermeture plus élevée [Arnaud, 1997].  
Pour une même température et à profondeur équivalente, la neige d’un site à haute 
accumulation est plus jeune que celle d’un site à faible accumulation ; sa densité est donc 
plus faible et la zone de fermeture des pores est alors plus profonde.  
 
 Ainsi, l’obtention d’une fenêtre temporelle étendue nécessiterait l’étude d’un site très 
froid présentant une forte accumulation. Malheureusement, ces deux conditions ne peuvent 
généralement pas être remplies simultanément : en effet, plus la température moyenne d’un 
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  II-4-1-2 Bonne résolution temporelle 
 
 Une bonne résolution temporelle peut être obtenue lorsque l’accumulation en surface 
est élevée. En outre, plus le site est froid, meilleure est la préservation de l’enregistrement 
gazeux [Schwander and Stauffer, 1984 ; Schwander, 1989]. Ainsi, nous retrouvons les mêmes 
conditions que pour obtenir de l’air ancien, avec le même défaut qu’elles ne peuvent être 
remplies simultanément. 
 
 Une bonne résolution temporelle peut également être obtenue lorsque la distribution 
en âge est étroite. Cette dernière condition peut être remplie si la diffusion dans le névé est 
restreinte, à cause, par exemple de la présence de couches de fusion isolantes. Cependant les 
couches de fusion rendent difficiles les diverses analyses. En effet, lors de la fusion, les 
différents composés présents dans la glace ou dans l’air piégé peuvent subir des réactions 
chimiques ou migrer dans les couches inférieures ou supérieures. Le traitement des données 
devient alors extrêmement complexe, de même que la modélisation puisque le névé n’est 
alors plus stationnaire.  
 
 
 Finalement, afin de choisir le site le plus adapté au prélèvement d’air du névé, il serait 
nécessaire de parvenir à un compromis entre une température moyenne faible et une 
accumulation en surface élevée. Néanmoins, la logistique ainsi que les moyens financiers ont 
une influence primordiale sur le choix du site de prélèvement. D’autre part, le choix d’un site 
de forage profond a, jusqu’à présent et de manière générale, guidé le choix du site de 
prélèvement d’air du névé, opération récente au regard des opérations de forage profond. Les 
critères de choix de ces deux opérations pouvant différer, les conditions optimum au 
prélèvement d’air ne sont pas obligatoirement remplies.  
 
 
 Dans le cadre de cette étude, l’air analysé a été prélevé sur les deux hémisphères : à 
NGRIP, au Groenland, et à Berkner Island et Pôle Sud en Antarctique. Les positions et 
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 II-4-2 Sites étudiés  
 
  II-4-2-1 Hémisphère Nord : North GRIP 
 
 
Figure II-9 : Carte du Groenland 
 
 Différents sites en Arctique ont été le lieu de prélèvement d’air dans le névé. Ainsi, les 
prélèvements réalisés dans les sites de Summit (GRIP, Greenland Ice core Project - 
[Schwander et al., 1993(b)]), Tunu [Butler et al., 1999], au Groenland, ou Devon Island 
[Sturges, 2000] dans l’Arctique canadien ont permis d’étudier l’évolution de nombreux gaz 
traces atmosphériques tels que le méthane, le protoxyde d’azote, les chlorofluorocarbures, le 
monoxyde de carbone, etc…, par la mesure de leur rapport de mélange et de leur composition 
isotopique. Il est cependant nécessaire d’ajouter une nuance à l’étude de Devon Island 
puisque ce site est soumis à la fusion estivale, impliquant alors les phénomènes 
précédemment cités. 
 
 Le site de North GRIP (North Greenland Ice core Project) se situe sur un dôme à 
environ 3000 m d’altitude. Il est donc extrêmement intéressant pour un forage profond, dans 
l’optique de carotter de la glace très ancienne. D’autre part, c’est un site froid avec une 
accumulation en surface élevée. Ces caractéristiques font donc de NGRIP l’un des sites de 
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l’hémisphère nord idéaux pour le prélèvement d’air piégé dans le névé et la glace. L’intérêt 
d’un forage profond a motivé en outre le choix de ce site. 
 Le prélèvement d’air du névé de NGRIP a eu lieu dans le cadre du programme 
européen CRYOSTAT (défini dans l’introduction) pendant la saison 2001. L’équipe en 
charge de ce prélèvement était composée de Jakob Schwander pour le prélèvement d’air 
(Université de Berne- UNIBE), Steffen B. Hansen, Anders M. Svennson, et Trevor Popp pour 
le forage. Le carottier faible profondeur était un carottier danois (Danish Polar Center), tandis 
que le manchon a été fabriqué à l’UNIBE et les pompes ont été fournies par le Max Planck 
Institut de Mayence (Carl Brenninkmeijer). Pour le LGGE, 15 échantillons ont été prélevés 
dans des bouteilles SILCOCANS (récipients en aluminium recouvert à l’intérieur de silice, 
inerte) de 3 l jusqu’à 3 bars, depuis la surface jusqu’à la transition névé-glace à 78 m. Avant 
leur remplissage, les récipients ont été balayés par deux fois 2 bars de l’air prélevé afin 
d’équilibrer le gaz ; d’autre part, l’utilisation d’un piège de perchlorate de magnésium 
(MgClO4) en amont de la bouteille a permis d’éliminer l’eau présente dans l’air prélevé. 
L’échantillonnage a eu lieu sous contrôle d’un analyseur infra-rouge de CO2 et H2O, LICOR, 
afin de s’assurer de la non-contamination de l’air prélevé. 
 
 
  II-4-2-2 Hémisphère Sud : Berkner Island et Pôle Sud 
 
 
Figure II-10 : Carte de l’Antarctique 
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 Des prélèvements d’air du névé en Antarctique ont eu lieu dans différents sites tels que 
Siple Dome [Schwander and Stauffer, 1984], Dôme C [Sturges, 2000] ou encore Dronning 
Maud Land [Sturges, 2000]. A l’instar des sites Arctique, ils ont permis l’étude de l’évolution 
de nombreux gaz traces atmosphériques. L’intérêt d’analyser de l’air prélevé dans les deux 
hémisphères réside dans la possibilité d’établir une comparaison, entre chaque hémisphère, de 




 L’île de Berkner (site moyennement froid) est située dans la mer de Wedell, dans le 
secteur Atlantique de l’Antarctique et est entourée par un glacier flottant (Ronne Ice Shelf). 
L’étude de ce site sous influence océanique offre l’opportunité d’une comparaison avec 
d’autres sites antarctiques, influencés par des masses d’air différentes ; ces masses d’air 
peuvent être océaniques (Pacifique) ou continentales. In fine, cette comparaison peut 
permettre de tester l’uniformité des signaux atmosphériques dans l’hémisphère sud.  
 Il faut également noter que le prélèvement d’air du névé a été motivé par le 
programme de forage jusqu’au socle rocheux de l’île. 
 L’échantillonnage d’air du névé de Berkner Island a eu lieu dans le cadre du 
programme européen CRYOSTAT pendant la saison 2002-2003. L’équipe en charge du 
prélèvement était composée de Robert Mulvaney, Geneviève Littot, Trevor McCormack et 
Dave Ellis du British Antarctic Survey (BAS) et de Olivier Alemany et moi-même, du LGGE. 
Le carottier faible profondeur a été fourni par le BAS, le manchon par le LGGE et les pompes 
par le MPI de Mayence. Pour le LGGE, 20 échantillons ont été prélevés dans des 
SILCOCANS de 3 l jusqu’à 3 bars, selon les mêmes procédures que celles employées à North 
GRIP, à savoir : deux purges à 2 bars, l’utilisation d’un piège de MgClO4, et le contrôle du 





 Du fait des conditions climatiques qui y règnent, le site de Pôle Sud possède la 
particularité attrayante de présenter la transition névé-glace la plus profonde de tous les sites 
de prélèvement d’air du névé. Cette caractéristique offre la possibilité d’analyser l’air 
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interstitiel sur une très large fenêtre temporelle, conduisant alors à un âge inhabituellement 
élevé. 
 Deux expéditions ont été réalisées à Pôle Sud, sous l’égide de la NOAA, grâce au 
soutien financier de la NSF (National Science Foundation) et du NIGEC (National Institues of 
Global Environmental Change). La première expédition a eu lieu en janvier 1995 où deux 
trous ont été forés et échantillonnés à 30 profondeurs différentes. Les membres de 
l’expédition étaient T. Sowers, M. Bender, M. Battle et D. Giles et J. Kyne pour le forage. La 
deuxième expédition a eu lieu en janvier 2001 où deux trous supplémentaires ont été forés et 
échantillonnés à 16 profondeurs différentes. M. Battle et J. Butler ont participé au 
prélèvement d’air. Pour les deux campagnes, l’air a été prélevé, à travers un piège à eau de 
MgClO4, dans des bouteilles en verre de 2.5 l à 4 bars. Un carottier faible profondeur, un 



























900 -26 64 13 janvier 2003 
Pôle Sud 90°S, 
0 
2837 -49 123 8 janvier 1995 
janvier 2001 
Tableau II-1: Caractéristiques des sites de prélèvement d’air utilisés dans cette étude. 
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III-1 Prélèvement de l’air du névé 
 
 La mesure des rapports de mélange et de la composition isotopique des gaz traces, 
requiert un degré élevé de précision. La garantie d’obtenir des résultats justes et précis débute 
dès la première étape, à savoir le prélèvement de l’air présent dans le névé. La même 
technique d’extraction a été appliquée aux deux sites d’échantillonnage décrits dans le 
chapitre précédent. La première description du dispositif mis en œuvre a été publiée par 
[Schwander et al., 1993].  
 
 
 III-1-1 Pompage d’air 
 
 Un trou est d’abord foré dans le névé jusqu’à la profondeur d’échantillonnage 
déterminée, grâce à un carottier électromécanique. La profondeur forée lors de chaque passe 
est de 1 m.  
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Figure III-1 : carottier électromécanique et manchon utilisés pour le forage et le prélèvement d’air dans le névé, 
lors de la mission réalisée à Berkner Island (Antarctique). 
 
 Un manchon en caoutchouc naturel extrudé est immédiatement descendu dans le trou 
foré. Ce manchon de 5 m de longueur, de 127 mm de diamètre et de 3 mm d’épaisseur est 
monté sur deux têtes en aluminium grâce à des « colliers » en inox. Ces deux têtes sont de 
même diamètre que celui du carottier. La tête « supérieure » permet la connexion d’un tube de 
purge, d’un tube de gonflage et d’un tube de prélèvement. Les tubes de purge et de gonflage 
sont en plastique PFA, de diamètre 3/8 de pouce et 1/4 de pouce respectivement, tandis que le 
tube de prélèvement est en plastique renforcé d’une feuille d’aluminium DEKABON, de 
diamètre 1/4 de pouce. Les connections sont réalisées grâce à des raccords de type 
SWAGELOCK. En outre, la tête supérieure est reliée au câble de traction de l’ensemble. Les 
tubes de purge et de prélèvement traversent le manchon pour ressortir de quelques centimètres 
de la tête inférieure. Une fois le manchon introduit, il est gonflé par l’intermédiaire d’une 
pompe à diaphragme deux-temps comportant un système de vannes de contrôle, jusqu’à une 
pression d’environ 0.45 bars ; ses parois sont alors hermétiquement plaquées contre les parois 
du trou.  
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Figure III-2 : Têtes « supérieure » et « inférieure » connectées au manchon. 
 
 Le pompage de l’air présent dans le névé peut ainsi avoir lieu. Néanmoins, l’air pompé 
durant les premières minutes est contaminé par l’air de surface introduit lors du forage. Il 
s’agit donc de purger cet air contaminé jusqu’à ne pomper que l’air issu du névé à la 
profondeur forée. Afin de contrôler la qualité de l’air pompé, la concentration en CO2 de l’air 
purgé est suivie en temps réel par un analyseur infrarouge de CO2 et H2O (LICOR 7000). Le 
manchon est considéré étanche et l’air provenant de la surface est supposé purgé, lorsque le 
niveau de CO2 devient stable. En effet, du fait de son évolution temporelle dans l’atmosphère, 
la concentration de l’air en CO2 est plus élevée à la surface qu’en profondeur. Au cours de 
cette phase de purge, le taux de CO2 se stabilise au niveau de l’air interstitiel provenant des 
couches qui avoisinent le fond du trou de forage. Une éventuelle perte d’étanchéité du 
manchon peut ainsi être repérée par une variation du taux de CO2.  
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Figure III-3 : Niveau de CO2 mesuré par le LICOR à 52 m de profondeur. Le plateau central correspond à la 
plage de pompage de l’échantillon. 
 
 
 III-1-2 Echantillonnage 
 
 L’extrémité du tube DEKABON d’échantillonnage est située quelques centimètres 
plus bas que celle du tube de purge afin d’éviter toute contamination provenant du manchon 
lui-même. Ainsi, la pompe à diaphragme permet de prélever l’air via le tube DEKABON à un 
faible débit, et est également utilisée pour purger de façon continue l’air proche du manchon à 
un débit plus élevé.  
Un ensemble de deux ou trois pompes (suivant les bouteilles de prélèvement) est 
utilisé pour l’échantillonnage. La première pompe Diacom (décrite plus haut) est utilisée pour 
purger l’air, suivre la concentration en CO2 et gonfler le manchon. La seconde est une pompe 
à soufflets deux-temps, Metalcom, et intervient pour échantillonner l’air du névé pour les 
bouteilles de faibles volumes (5 l maximum, 3 bars maximum). La troisième pompe est une 
pompe à piston trois-temps, Pistoncom, et est utilisée pour prélever l’air pour les bouteilles de 
gros volumes (5 à 27 l, 120 bars maximum). Dans ce cas, le tube d’échantillonnage et le tube 
de purge sont utilisés en parallèle afin d’augmenter le débit de prélèvement (jusqu’à 16 l.min-
1). Chaque pompe est équipée d’un système de chauffage permettant de faciliter le démarrage 
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et d’éviter tout endommagement dû au froid, ainsi que de ventilateurs afin d’éviter une 




















































Figure III-4 : Schéma des différentes pompes utilisées pour le prélèvement d’air dans le névé. 
 
 
 Une fois l’air prélevé, le manchon est dégonflé, puis remonté à la surface. Le forage 
est alors poursuivi plus profondément ; le manchon est ensuite réintroduit puis regonflé pour 
un nouveau cycle de prélèvement.  
 L’opération s’arrête lorsqu’il devient impossible d’extraire davantage d’air du névé. 
La zone de fermeture des pores est alors atteinte. 
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Figure III-5 : Photo des différentes bouteilles de prélèvement utilisées lors de la mission à Berkner Island 
(Antarctique). 
 
 Il est à noter que l’alimentation des pompes et du carottier est réalisée grâce à un 
groupe électrogène placé sous le vent du site de forage afin d’éviter toute contamination. 
 
 Les échantillons sont ensuite ramenés dans les différents laboratoires où ils seront 





III-2 Mesure des rapports de mélange 
 
 La méthode employée pour la mesure des rapports de mélange des gaz présents dans la 
glace a été mise au point au LGGE [Chappellaz, 1990]. Cette méthode, modifiée depuis, a été 
adaptée à la mesure du rapport de mélange des gaz présents dans le névé. 
 
Le principe de la technique employée est d’introduire l’échantillon dans la ligne 
maintenue sous vide, de séparer les différents constituants à analyser (CH4, CO2 et N2O) par 

















































Le vide, de l’ordre de 10-4 mbar, est réalisé dans la ligne grâce à un ensemble pompes 
primaires + pompes turbomoléculaires. Le gaz est injecté à une pression préalablement 
déterminée et mesurée grâce à un capteur baratron.  
Une fois l’équilibre de pression atteint dans les boucles de détente 1 et 2, la vanne 10 
voies est basculée (position « injection »). Via le gaz vecteur (hélium pureté 99.9995%), le 
gaz est transféré de la première boucle vers un premier chromatographe. Une colonne Porapak 
N de longueur 3 m et diamètre interne 1/8e de pouce, est utilisée pour la séparation du CH4 du 
CO2 et de l’air sec (N2+O2+Ar). 
 Simultanément, le gaz de la deuxième boucle de détente est transféré vers un 
deuxième chromatographe où le N2O est séparé de l’air par une colonne Carboxen-1000, de 
longueur 50 cm et de diamètre interne 1/8e de pouce.  
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 III-2-2 Quantification 
 
Le gaz issu de la colonne Porapak N est ensuite transféré en direction d’un détecteur à 
conductibilité thermique (TCD) permettant la quantification de l’air sec, c’est-à-dire, 
l’ensemble azote+oxygène+argon, ainsi que du CO2. Le principe de ce détecteur consiste à 
comparer la conductibilité thermique du gaz vecteur pur à celle des mélanges solutés - gaz 
vecteur qui sortent de la colonne à un instant donné. Les variations de conductibilité 
thermique sont détectées en mesurant les variations de température d’un fil métallique 
parcouru par un courant d’intensité constante, engendrées par le passage des gaz. 
 
Du TCD, le gaz est transféré en direction d’un détecteur à ionisation de flamme (FID) 
permettant la quantification du CH4. Le principe de ce détecteur repose sur la modification de 
la production ionique d’un éluant gazeux lors de son passage dans une flamme d’hydrogène 
dont la combustion est réalisée à l’air. La variation de l’intensité produite par les ions 
collectés par deux électrodes permet de déterminer la quantité de gaz qui a traversé la flamme. 
Ce détecteur est très sensible aux hydrocarbures c’est pourquoi il est utilisé pour la 
détermination de la quantité de CH4. 
 
Le gaz issu du deuxième chromatographe est dirigé vers un détecteur à 
électroconductivité (ECD) où le N2O est quantifié. La technique employée est de grande 
sensibilité pour les composés électronégatifs tels que les dérivés halogénés, cyanés ou nitrés. 
Le principe consiste à mesurer l’électronégativité du gaz passant entre une source radioactive 
(nickel-63) et une cathode. En absence de gaz, les rayonnements bêta émis par la source 
radioactive sont attirés par la cathode, créant alors un courant continu détectable. Lorsqu’un 
gaz entre dans cette chambre, son électronégativité va plus ou moins perturber ce courant et le 
composé est alors détecté par une baisse du courant à l’électrode. Un gaz vecteur contenant du 
CH4 est généralement utilisé. Dans le cas présent, de l’hélium avec un mélange argon-
méthane (95% - 5%), en « make-up » (introduction entre la colonne et le détecteur) est 
employé. La température du détecteur s’élève à 380°C. Néanmoins, malgré de nombreuses 
améliorations apportées à la détection du protoxyde d’azote, la précision et la fiabilité du 
système demeurent insuffisantes pour l’analyse de ce gaz. Les valeurs de rapport de mélange 




Chapitre III. Système expérimental 
III-2-3 Intégration 
 
Les détecteurs des deux chromatographes sont connectés à deux intégrateurs qui 
permettent de visualiser les chromatogrammes et de mesurer la surface et la hauteurs des pics 
d’air, de CO2, de CH4 et de N2O, proportionnelles à la quantité de gaz injecté.  
 
 
Figure III-7 : Exemple d’un chromatogramme. 
 
Une phase d’injection du gaz étalon a lieu avant chaque séance de mesure d’un 
échantillon d’air du névé. Pour chaque injection, la surface des pics de chaque gaz (air, CO2 et 
CH4) est intégrée. L’équation de la courbe d’étalonnage est alors obtenue dans la gamme de 
pression choisie (entre 75 et 130 mb) ; elle est de la forme : 
 
baLnXLnY +=   (III-1) 
 
Avec Y, surface du pic CO2 ou CH4 de l’étalon 
 X, surface du pic d’air 
 a et b, les coefficients de l’équation 
 
soit, 
( ) ( ) bSaLnSLn étalonairétalongaz +=   (III-2) 











=   (III-3) 
 
Si nous considérons l’échantillon, nous obtenons alors la surface du pic d’air 
équivalente à la surface du pic du gaz étudié, en fonction de la surface du pic de gaz étudié :  







=   (III-4) 
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=   (III-5) 
 
Finalement, nous avons la relation exprimant la concentration du gaz dans 






C ×=   (III-6) 
 
Avec, 













Le gaz étalon utilisé, csiro 1612, a été fabriqué et calibré par le Commonwealth 
Scientific and Industrial Research Organization (CSIRO), en Australie, dans le cadre d’une 
collaboration entre ce laboratoire et le LGGE [Haan, 1996].  
 
Chaque échantillon est mesuré cinq fois. L’erreur statistique sur la mesure est prise en 
compte dans l’écart-type de chaque série d’échantillon (1σ). Ainsi, l’erreur sur la valeur 
moyenne de chaque échantillon correspond à l’écart-type observé sur les réplicats.  
 
 L’ensemble de la manipulation est piloté par le logiciel d’automatisation 




III-3 Mesure des rapports isotopiques 
 
 Comme nous l’avons expliqué dans le chapitre I, la mesure des rapports de mélange 
des gaz traces ne suffit pas pour la compréhension de l’évolution de ces gaz au cours du 
temps. Intervient alors la mesure des rapports isotopiques.  
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Cependant, l’étude des variations de la composition isotopique des gaz traces dans 
l’air piégé dans le névé et la glace pose deux difficultés majeures : 
 
- D’une part la petite taille de l’échantillon : un kg de glace contient environ 100 cm3 
d’air (conditions standards de température et de pression). Sachant qu’en condition 
pré-industrielle, le rapport de mélange du CH4 est de l’ordre de 700 ppbv, cela 
représente environ 3.10-9 moles de 12CH4 et 3.10-11 moles de 13CH4 par kg de glace. Le 
rapport de mélange du N2O en condition pré-industrielle est de l’ordre de 270 ppbv, ce 
qui représente environ 1.10-9 moles de 14N2O, 4.10-12 moles de 15N14NO et 2.10-12 
moles de N218O, par kg de glace. Le rapport de mélange du CO en condition pré-
industrielle peut descendre jusqu’à 50 ppbv, ce qui représente environ 2.10-10 moles de 
12CO, 2.10-12 moles de 13CO et 4.10-13 moles de C18O, par kg de glace.  
 
- D’autre part, la précision nécessaire à l’interprétation des résultats : l’amplitude des 
variations isotopiques attendue est de l’ordre de 2 à 3‰, sur les deux cents dernières 
années. 
 
L’évolution des techniques analytiques a permis de passer outre ces difficultés. Le 
développement de la chromatographie en phase gazeuse a rendu possible la séparation et 
l’analyse de nombreux composés, tandis que l’amélioration des techniques de spectrométrie 
de masse a donné l’opportunité de diminuer les quantités d’échantillon nécessaires à 
l’analyse, tout en augmentant la sensibilité et précision des mesures.  
La technique initialement développée est dite « statique » : une fois la substance prête 
à être analysée, elle est introduite dans un volume interne au spectromètre de masse, jumeau 
d’un second volume rempli d’un gaz de référence ; ces deux volumes, couplés à la source 
ionique par deux tubes capillaires, permettent une mesure relative de l’échantillon. Le rapport 
isotopique de l’échantillon est alors obtenu par des mesures alternatives d’un volume puis de 
l’autre. Ce système de « dual-inlet » permet d’obtenir une précision élevée sur les mesures, de 
l’ordre de 0.05‰ pour le δ13C, par exemple. Cependant, il requiert une quantité d’échantillon 
importante de l’ordre de 1 m3 d’air, pour l’analyse isotopique du CH4. Or, nous avons vu que 
un kg de glace contient 100 cm3 d’air ; cette technique n’est donc pas adaptée à l’étude de la 
composition isotopique de l’air piégé dans les glaces polaires. 
Un pas décisif dans l’amélioration de la sensibilité de la technique a été franchi au 
début des années 80 lorsque la préparation de l’échantillon a été reliée directement à son 
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analyse dans le spectromètre de masse [Matthews and Hayes, 1978]. Au lieu d’entraîner 
l’échantillon dans la source ionique par fuite capillaire, celui-ci est entraîné directement dans 
cette source par le gaz vecteur issu d’un chromatographe. Ceci a été rendu possible grâce au 
développement de spectromètres capables de supporter un courant de gaz vecteur (hélium) 
sans sacrifier la sensibilité de l’analyse [Brand, 1996]. Cette technique fonctionnant en flux 
continu (« Continuous Flow Mass Spectrometry ») a permis de diminuer la quantité 
d’échantillon nécessaire à l’analyse, de deux ordres de grandeur par rapport à l’analyse en 
« dual-inlet », tout en conservant une précision suffisante pour l’interprétation des résultats 
(±0.2‰). Dès 1995, cette technique a été appliquée au rapport 13CH4/12CH4 dans des 
échantillons d’air d’environ 10 ml [Merritt et al., 1995].  
 
 
III-3-1 Le méthane 
 
Le système expérimental dédié à l’analyse de la composition isotopique du méthane a 
été acquis et installé au LGGE en 1997, après une phase de mise au point au CEA/LSCE de 
1995 à 1997, en collaboration avec Jean Jouzel et Michel Stievenard. 
La technique employée est une technique de spectrométrie de masse sous flux continu 
d’hélium. Le montage est constitué d’une ligne de pré-concentration, d’un chromatographe en 
phase gazeuse (CPG) couplé à une interface combustion et d’un spectromètre de masse 





Avant son introduction dans le chromatographe, l’échantillon doit être débarrassé de 
ses constituants majeurs tels que l’azote (N2), l’oxygène (O2), l’argon (Ar). En effet, 
l’interface GC-combustion travaillant sous faible débit d’hélium (3 ml.min-1), il est impératif 
d’éliminer ces gaz majoritaires afin d’aboutir à une résolution chromatographique suffisante 
sur les gaz traces.  
 L’échantillon est détendu dans une boucle d’échantillonnage sous vide (150 ml). 
Environ 40 ml d’air sont introduits, ce qui représente entre 3.10-5 et 7.10-5 ml de CH4, suivant 
la période à laquelle l’air a été prélevé (période actuelle ou pré-industrielle). La boucle de 
détente est balayée par un flux d’He (pureté 99.9999%) pendant 20 minutes à 70 ml.min-1. Le 
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gaz est entraîné puis piégé dans une colonne de type Haysep D (80/100 mesh - longueur 20 
cm – diamètre intérieur 1.5 mm), plongée dans du pentane à –130°C. Lors de cette étape, le 
CH4 ainsi que le CO2 sont retenus tandis que les gaz majeurs sont rejetés à l’atmosphère. Les 
tests consistant à définir le temps de balayage, le débit d’hélium ainsi que la température du 



























Figure III-8 : Schéma de principe du système expérimental de pré-concentration du CH4. 
 
 
  III-3-1-2 Séparation chromatographique 
 
Une fois le CH4 et le CO2 isolés du reste des constituants de l’échantillon, il convient 
de les séparer à l’aide d’une colonne chromatographique capillaire. Le principe de la 
chromatographie est l’adsorption de molécules ayant une affinité particulière avec la phase 
stationnaire. Les molécules sont ensuite désorbées à des temps différents suivant leur nature, 
la nature de la phase stationnaire, la température de la colonne et le débit du gaz vecteur. La 
colonne employée est une colonne PLOT (Porous Layer Open Tubular) GS-Q en silice fondue 
de 30 m de longueur et de 0.32 mm de diamètre interne, dont les parois sont tapissées de 
particules de Porapak Q d’une taille de 10 µm et maintenue à une température de 27°C. La 
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sortie du CH4 et du CO2 se faisant dans un temps relativement court (20 secondes d’écart à 
27°C sous un débit d’hélium de 3 ml.min-1), il est nécessaire que les deux pics soient bien 
résolus, c’est-à-dire, fins et nettement séparés. Ceci est important dans l’analyse isotopique : 
en raison de la séparation même extrêmement limitée opérée par la colonne 
chromatographique entre les différents isotopologues d’un gaz donné, il faut être en mesure 
de prendre en compte à leur sortie la totalité des molécules de CH4 (12CH4 et 13CH4) avant le 
début du signal lié aux molécules de CO2. Sans cette condition l’isotopologue ayant plus 
d’affinité avec la phase stationnaire, c’est-à-dire l’isotopologue « lent » pourrait être sous-
estimé ; dans le cas du CH4, le 13CH4 a tendance à éluer légèrement plus rapidement que le 
12CH4. L’une des solutions pour y parvenir est de regrouper au maximum les molécules de 
CH4. Dans cette optique, les gaz sont re-concentrés sur les 3 premiers mètres de la colonne 
chromatographique plongée dans le bain de pentane à –130°C, pendant 10 minutes. Une fois 
les gaz piégés, un simple réchauffement par immersion dans un bain d’eau chaude (environ 
50°C) suffit à libérer instantanément (injection « flash ») la totalité de l’échantillon en 





Une fois le CH4 séparé du CO2, il est dirigé dans un four à oxydation. Il est nécessaire 
d’oxyder le CH4 en CO2 afin de s’affranchir des interférences que comporte la mesure directe 
du CH4 ; en effet, mesurer ce rapport revient à mesurer le rapport des masses 17/16 ; or, la 
masse 17 est celle du 13CH4 mais également celle du 12CH3D. D’autre part, la mesure du 
12CH4 de masse 16 subit les interférences du fragment 16O+ issu des traces d’eau encore 
présentes. La mesure des rapports 45/44 et 46/44 permet de s’affranchir de ces interférences et 
de déduire ensuite le rapport 13C/12C. Ainsi, à la sortie de la colonne, le CH4 est oxydé en CO2 
lors de son passage dans le four à oxydation. Ce-dernier est composé d’un tube d’alumine non 
poreux (320 mm de longueur, 0.5 mm de diamètre interne) à l’intérieur duquel sont tressés 
trois fils d’une longueur de 24 cm et d’un diamètre de 0.125 mm : oxyde de cuivre, oxyde de 
nickel et platine. Le réacteur est placé à l’intérieur d’un four en alumine dont la température 
est réglée à 980°C. Les oxydes métalliques fournissent l’oxygène nécessaire à l’oxydation 
quantitative du CH4 selon les mécanismes suivants :  
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  (III-7) 
 
Le cuivre joue le rôle de réservoir d’oxygène, l’oxydation se faisant à la surface du 
nickel et le platine jouant le rôle de catalyseur. Les réactifs sont oxydés régulièrement en 
faisant circuler un flux d’oxygène à contre-courant.  
 
A la sortie du four à oxydation, l’échantillon est entraîné dans un four à réduction 
(trois fils tressés de cuivre maintenus à 600°C) de conception analogue au four à oxydation. 
Ce réacteur permet de réduire le N2O (m/z=44 correspondant à la masse du CO2) et d’éliminer 
le surplus d’O2 en provenance du four à oxydation. 
 
Les gaz sont ensuite dirigés à travers une membrane perméatrice Nafion qui permet 
d’éliminer l’eau issue de la combustion. Cette étape est indispensable puisque H2O peut se 
combiner avec CO2 pour former dans la chambre à ionisation du spectromètre de masse l’ion 
HCO2+, qui contribue au rapport m/z=45, tout comme 13CO2. L’échantillon passe donc à 
l’intérieur de cette membrane (longueur 20 cm, diamètre interne 0.3 mm), elle-même montée 
à l’intérieur d’un tube de pyrex, tandis qu’un contre-courant d’hélium (pureté 99.9999%) 
balaie le volume entre la paroi extérieure de la membrane et l’intérieur du tube. Les molécules 
d’eau présentes dans l’échantillon traversent la membrane, par gradient de concentration. Afin 
d’améliorer l’efficacité de la membrane, elle est plongée dans un bain d’éthanol à –30°C.  
 
Le gaz est finalement admis dans le spectromètre de masse via un système « d’open-
split » permettant de s’affranchir des fluctuations de pression dues au processus de 
combustion. L’open-split est constitué d’un tube en verre ouvert à ses extrémités. Le capillaire 
porteur du gaz à analyser est admis depuis l’extrémité inférieure, tandis que le capillaire 
porteur du gaz vecteur (He 99.9999%) et le capillaire d’injection au spectromètre de masse 
sont admis depuis l’extrémité supérieure. La connexion entre le capillaire d’injection au 
spectromètre de masse et le capillaire porteur de l’échantillon est réalisée grâce à un 
connecteur « press-fit » fixé dans le tube. Le capillaire du spectromètre de masse est rendu 
mobile via un système à air comprimé pouvant lui imprimer un mouvement vertical lui 
permettant soit de s’insérer dans le press-fit et de transférer l’échantillon au spectromètre de 
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masse, soit de se placer en dehors du connecteur et d’être immergé dans le gaz vecteur He, 
empêchant alors le gaz de l’interface d’accéder au spectromètre de masse. Le gaz de référence 
est également admis dans le spectromètre de masse par l’intermédiaire d’un second système 































 Le spectromètre de masse utilisé au laboratoire est un Finnigan MAT 252. Il est muni 
d’un système Multi Elements- Multi Collecteurs avec trois cages de collection associées à des 
amplificateurs. Ces cages reçoivent les ions de rapports m/z 44, 45 et 46. La tension mesurée 
est alors le produit de l’intensité électrique reçue et de la résistance. Cette résistance doit 
composer avec l’abondance des isotopes collectés dans chaque cage : le collecteur m/z 45 est 
100 fois plus sensible que le collecteur m/z 44 (12C est 100 fois plus abondant que 13C). Les 
résistances associées à chaque collecteur sont donc : R44=3.108Ω, R45=3.1010 Ω et R46=1.1011 
Ω. L’amplitude des pics est mesurée en Volt tandis que l’aire des pics est mesurée en 
Volt.seconde. 
Le rapport 13C/12C revient à mesurer 13C16O2/12C16O2. Or les masses 44, 45 et 46 sont 



































D’autre part, [Santrock et al., 1985] : 











Cet ensemble d’équations peut être résolu numériquement pour les échantillons dont le 
fractionnement est dépendant de la masse ; 13R peut ensuite être déduit de la mesure des 
rapports 45/44 et 46/44. 
 
 Chaque échantillon est mesuré trois fois. L’erreur statistique sur la mesure est prise en 
compte dans l’écart-type (1σ) de chaque série d’échantillon. Ainsi, l’erreur sur la valeur 
moyenne de chaque échantillon correspond à l’écart-type calculé. 
 
 
  III-3-1-5 Gaz de référence 
 
Comme cela est précisé plus haut, la mesure du δ13CH4 fournie par notre système 
expérimental n’est pas absolue : l’analyse nécessite donc une calibration régulière vis-à-vis 
d’un standard interne préalablement étalonné. Ce standard, du gaz CO2 pur N48 conditionné 
par la société Air Liquide dans une bouteille de 200 l à une pression de 50 bars environ, a été 
choisi en raison de son δ13CO2 exceptionnellement voisin du δ13CH4 de l’air qui est d’environ 
–47.5‰.  
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L’étalonnage de ce standard a été effectué avec une reproductibilité de 0.02‰ par C. 
Bourg au sein du CEA/LSCE à Saclay d’une part, et par P. Agrinier au sein de l’IPG de Paris 
d’autre part. La valeur du δ13CO2 de ce standard est de –45.98±0.02‰ VPDB.  
 
Un standard externe constitué d’air directement prélevé dans l’atmosphère et analysé 
au CSIRO en Australie (csiro 1636) a été utilisé. L’extraction du CH4 de ce standard et la 
mesure de sa composition isotopique (δ13C=-47.12±0.03‰ VPDB) via notre système 
expérimental a permis d’évaluer régulièrement le fractionnement éventuel lié à l’ensemble de 
la chaîne de mesure (pré-concentration/séparation/combustion/analyse) et ainsi de contrôler la 
validité des mesures.  
 
 
III-3-2 Le protoxyde d’azote 
 
Le système utilisé pour l’analyse des isotopes du protoxyde d’azote a été installé et 
mis au point au sein du Max Planck Institut de physique nucléaire de Heidelberg (Allemagne), 
dans l’équipe de chimie atmosphérique dirigée par le docteur Thomas Röckmann.  
 Le principe employé est une analyse par spectrométrie de masse en flux continu. Le 
montage est constitué d’une ligne d’extraction et de pré-concentration, d’un chromatographe 
en phase gazeuse et d’un spectromètre de masse Finnigan Delta Plus XL (ou Delta Plus XP). 




















MFC Régulateur de débit  
Figure III-10 : Schéma de la ligne de pré-concentration et d’analyse du N2O. 
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III-3-2-1 Extraction et Pré-concentration 
 
 L’échantillon est introduit dans la ligne, sous flux d’hélium (pureté 99.999%), par 
l’intermédiaire d’un régulateur de débit pendant 400 secondes à 50 ml.min-1 pour N2O, et 
pendant 1000 secondes à 50 ml.min-1 pour NO. Pour l’analyse de N2O, ceci représente 
environ 300 ml d’air, soit entre 9.10-5 et 10.10-5 ml de N2O suivant l’âge du N2O (entre 270 
ppbv et 315 ppbv du pré-industriel à l’actuel). Le gaz passe ensuite sur un piège chimique 
(longueur 20 cm, diamètre externe 12 mm) constitué d’ascarite (NaOH sur silice, Aldrich, 20-
30 mesh) afin d’éliminer le CO2. En effet, dans les échantillons d’air, la quantité de CO2 est 
habituellement 1000 fois plus importante que celle du N2O. Ainsi, afin d’éviter une saturation 
de la colonne chromatographique, il est nécessaire de se débarrasser de la majorité du CO2. Le 
piège est en outre constitué de MgClO4 (Merck), à sa sortie, afin d’éliminer l’eau. Ce piège 
permet de réduire le CO2 de 5 à 6 ordres de grandeur, le CO2 restant pouvant alors être séparé 
facilement par la colonne chromatographique.  
 Un piège froid plongé dans l’azote liquide (T1) (tube inox) et connecté à une vanne six 
voies (M2) (position « chargement »), sépare le N2O des autres espèces condensables. Lorsque 
la vanne bascule en position « injection », T1 est mis à température ambiante, et l’échantillon 
est alors transféré de T1 sur un autre piège froid, de plus petite longueur (T2) plongé dans 
l’azote liquide ; le gaz est ainsi re-concentré. Après le transfert de l’échantillon dans T2, la 
vanne M2 est à nouveau basculée permettant à l’eau de rester dans T1. Dans cette position 




III-3-2-2 Séparation chromatographique 
 
 Une colonne chromatographique Poraplot Q (diamètre interne 0,32 mm, longueur 25 
m) est utilisée pour la séparation du pic N2O. Cependant, l’analyse du pic du fragment NO+ 
peut poser un problème.  
En effet, plusieurs petits pics apparaissent après le pic du fragment, la plupart d’entre 
eux à m/z=31. Or m/z=31 étant la masse du fragment NO+, l’apparition de ces pics engendre 
des interférences avec ce fragment. En choisissant un débit d’He dans la colonne et une 
température de colonne adéquats, ces pics peuvent être suffisamment séparés du N2O. 
Cependant, des pics très larges, ayant des temps de rétention très longs peuvent apparaître et 
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interférer avec les échantillons suivants. Le problème est résolu en ajoutant une vanne 6 voies 
(M3) et en séparant la colonne en une pré-colonne (S1) et une colonne analytique (S2). 
Lorsque l’échantillon est relargué de T2, il passe dans S1 puis S2, M3 étant en position 
« chargement ». Dès que le pic de N2O est détecté par le spectromètre de masse, M3 est 
basculée en position « injection » et la pré-colonne est balayée dans l’autre sens 
(« backflush ») par un flux séparé d’He. La position par défaut de M3 est « backflush », et elle 
est uniquement basculée en position « chargement » lorsqu’un échantillon est admis dans la 
colonne. Cette configuration permet d’une part d’éliminer les pics larges, d’autre part 




III-3-2-3 Admission - Interface « open split » 
 
 Après un passage sur une membrane Nafion, afin d’éliminer l’eau subsistante, 
l’échantillon est transféré dans le spectromètre de masse. Ceci est réalisé par l’intermédiaire 
d’un système « d’open-split », où l’échantillon venant de la colonne chromatographique est 
admis via un capillaire dans la source. Le système est constitué d’un tube en verre (1 mm 
diamètre interne) scellé à son extrémité. Depuis l’extrémité ouverte, les capillaires du gaz de 
référence, de l’échantillon et de l’He sont admis, tandis que le capillaire conduisant 
l’échantillon à la source (diamètre interne 0,11 mm, diamètre externe 0,285 mm, longueur 
2m) est fixé au milieu du tube en verre. En abaissant les autres capillaires, les différents gaz 
sont admis dans le spectromètre de masse. 
 
 
III-3-2-4 Analyse  
 
 D’après la structure de la molécule linéaire N2O (N=N=O), il apparaît évident que les 
positions des deux atomes d’azote ne sont pas chimiquement équivalentes. La technique 
employée pour la détermination du fractionnement du 15N dans la molécule de N2O, en 
fonction de la position est basée sur la fragmentation de l’ion N2O+ dans la source, ce qui 
produit une fraction significative d’ions NO+.  
 Les rapports m/z 44, 45, 46, 30 et 31 sont mesurés et les rapports isotopiques sont 
alors exprimés comme suit : 
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Ces équations sont valides sans approximation si nous supposons une distribution 
isotopique statistique, c’est-à-dire, l’abondance à une position est indépendante de la 
composition isotopique aux autres positions [Kaiser et al., 2003(a)].  
 
D’autre part,  











Cet ensemble d’équations peut être résolu numériquement pour les échantillons dont le 
fractionnement est dépendant de la masse.  
 
Chaque échantillon est mesuré trois fois. L’erreur statistique sur la mesure est prise en 
compte dans l’écart-type (1σ) de chaque série d’échantillon. Ainsi, l’erreur sur la valeur 
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 III-3-2-5 Gaz de référence 
 
 De la même façon que pour le CH4, l’analyse isotopique du N2O est réalisée 
relativement à un standard interne. Le standard utilisé est du N2O pur fourni par la société 
Messer-Griesheim et calibré au MPI de Heidelberg. Sa composition isotopique est δ15N=-
0.530‰ N2air et δ18O=39.602‰ VSMOW. 
 
 Le standard externe utilisé dans le but de valider les mesures et de détecter un 
éventuel fractionnement introduit dans la chaîne d’analyse a été prélevé directement dans 
l’atmosphère, à SchauInsLand (SIL) en Allemagne. Le SIL a été calibré au MPI de 
Heidelberg et sa composition isotopique est δ15N=6.69‰ N2air et δ18O=44.61‰ VSMOW. 
 
 
III-3-2-6 « Brouillage » isotopique  
 
 Lors de l’analyse de l’ion fragmenté, les atomes d’azote peuvent subir un « brouillage 
isotopique » avant la fragmentation dans le spectromètre de masse.  
Dans l’idéal, le fragment NO+ ne devrait contenir que l’atome d’azote qui était lié 
originellement à l’atome d’oxygène (azote central). Cependant, 91.8% des atomes d’azote du 
fragment NO+ viennent de l’azote central et 8.2% viennent de l’azote terminal. Ces 
pourcentages peuvent être déduits de l’analyse au spectromètre de masse des isotopomères 
purs 14N15N16O et 15N14N16O [Kaiser, 2002(a)]. Afin de prendre en compte ce phénomène, un 
coefficient de « brouillage » s est introduit ; il représente le pourcentage d’atomes d’azote 
dans NO+ dérivés de la position terminale ; au maximum, s peut être égal à 0.5. En réalité, s 
est de l’ordre de 0.08-0.09 ([Kaiser et al., 2003(a)]; [Röckmann et al., 2003(a)]).  
 
 
III-3-2-7 Fractionnement intramoléculaire du gaz de référence 
 
 Les signatures individuelles des isotopes de l’azote (positions centrale et terminale) 
sont dérivées des mesures du fragment NO+ et du fractionnement moyen sur l’atome d’azote. 
Les mesures au spectromètre de masse du fragment NO+ comparent la quantité de 15N de 
l’échantillon avec celle du gaz de référence, à la position centrale, tandis que les mesures du 
fractionnement moyen comparent la quantité de 15N moyen avec celle de l’échantillon et du 
 134
Chapitre III. Système expérimental 
gaz de référence. Un problème apparaît si 15N n’est pas distribué de façon égale entre les deux 
positions, centrale et terminale, dans le gaz de référence. La valeur moyenne du δ15N n’est 
alors plus la moyenne arithmétique du δ15N à chaque position, mais la moyenne pondérée du 









ststst RRRf +=   (III-11) 
 
Avec f, la fraction de 15N à la position terminale dans le gaz de référence 
 15R1,st, 15N14N16O/14N14N16O pour le standard (ou gaz de référence) 
 15R2,st, 14N15N16O/14N14N16O pour le standard (ou gaz de référence) 
 
Ainsi, la valeur moyenne de δ15N pour le gaz de référence est : 
 
NfNfN 1521515 )1( δδδ −+=   (III-10) 
 
Le cas le plus simple se produisant pour f=1/2, puisque dans ce cas là, 15Rst=15R1,st=15R2,st.  
 
La détermination précise de f est difficile et les deux groupes ayant tenté de calibrer de 
façon absolue la position intramoléculaire de leur standard, ont abouti à des valeurs très 
différentes : 18.7±2.2‰ [Toyoda and Yoshida, 1999] et 45.8±1.4‰ [Kaiser et al., 2004(b)]. Il 
semble cependant que f soit en général proche de 0.5 ; d’autre part, lorsque les valeurs de δ 
sont reportées par rapport à un standard de N2O, l’hypothèse f=0.5 ne conduit pas à de larges 
erreurs. Ceci n’est pas le cas lorsque les valeurs de δ sont reportées par rapport au N2 
atmosphérique [Röckmann et al., 2003(a)]. 
 
 
III-3-2-8 Spectromètre de masse DeltaPlus XP 
 
 En 2004, le laboratoire de Heidelberg s’est équipé d’un spectromètre de masse 
Thermofinnigan DeltaPlus XP. Sur le spectromètre de masse conventionnel, DeltaPlus XL, 
trois collecteurs peuvent être contrôlés simultanément. Ainsi, pour la caractérisation 
isotopique complète du N2O, incluant le 15N intramoléculaire, deux mesures séparées doivent 
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être effectuées, l’une sur les ions N2O+ pour la détermination des rapports m/z 44, 45 et 46, 
l’autre sur les ions NO+ pour la détermination du rapport m/z 31. Le DeltaPlus XP présente 
l’avantage de pouvoir contrôler simultanément les cinq rapports de masse (44, 45, 46, 30 et 
31), permettant ainsi une seule injection de l’échantillon. Ceci représente un gain de temps et 
d’échantillon et réduit les erreurs statistiques associées aux mesures, puisque tous les signaux 
sont enregistrés en même temps, sous les mêmes conditions.  
 
 
III-3-3 Le monoxyde de carbone 
 
Le dispositif expérimental dédié à l’analyse de la composition isotopique du monoxyde 
de carbone a été mis en place par John Mak. La technique employée est une technique de 
spectrométrie de masse sous flux continu d’hélium. Le montage est similaire à celui utilisé 
pour l’analyse des isotopes du méthane ; il est constitué d’une ligne de pré-concentration, 
d’un chromatographe en phase gazeuse (CPG) couplé à une interface combustion et d’un 
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 III-3-3-1 Pré-concentration 
 
Le système consiste à introduire l’air à analyser dans la ligne maintenue sous vide par 
l’intermédiaire d’un régulateur de débit pendant 20 minutes à 20 ml.min-1. Ceci représente 
400 ml d’air, soit au minimum, 2.10-5 ml de CO (50 ppbv au minimum dans l’hémisphère 
sud). CO2, H2O, N2O et les autres espèces condensables sont piégés en ligne par deux 
serpentins en verre plongés dans l’azote liquide, tandis que le CO n’est pas retenu. CO réagit 
ensuite avec le réactif de Schütze (gel de silice imprégné de I2O5) pour être oxydé en CO2 ; 
lors de cette oxydation, la signature originale C18O est conservée sur un des atomes 
d’oxygène. Le CO-dérivé CO2 est piégé sur un serpentin en verre, de taille inférieure aux 
précédents, plongé dans l’azote liquide, dans le but de le concentrer et de se débarrasser des 
contaminants restants. Pendant cette opération, la vanne 6 voies est en position « injection ». 
Cette vanne est ensuite basculée en position « chargement » ; le dernier piège est alors 
réchauffé grâce à un bain d’eau chaude (environ 50°C) et balayé par le gaz vecteur, hélium 
(pureté 99.9999%, 1.8 ml.min-1). Le gaz est alors entraîné et piégé dans une boucle capillaire 
(longueur 70 cm, diamètre interne 0.32 mm) plongée dans l’azote liquide afin de le re-
concentrer (4 minutes 30 secondes) puis il est relargué lors du réchauffement du capillaire 
dans un bain d’eau chaude, en direction du chromatographe en phase gazeuse.  
 
 
 III-3-3-2 Séparation - Analyse 
 
La colonne chromatographique utilisée est une colonne PORAPLOT (longueur 30 m, 
diamètre interne 0.32 mm) maintenue à 27°C. Le gaz passe ensuite sur une membrane Nafion 
(voir description dans le paragraphe III-3-1) afin d’éliminer l’eau résiduelle et est admis dans 
le spectromètre de masse par un système d’open-split, où il est analysé. A l’instar du méthane, 
le monoxyde de carbone est oxydé en dioxyde de carbone afin d’éviter les interférences à la 
masse 28 (N2). 
Le calcul du δ13C s’effectue de la même façon que pour le méthane, grâce aux rapports 
45/44, 46/44 et 16/18. Le calcul du δ18O fait intervenir la composition isotopique du réactif de 
Schütze. En effet, le CO2 issu du CO par oxydation sur le réactif de Schütze, possède un 
atome d’oxygène provenant du CO d’origine et un atome d’oxygène provenant du réactif de 
Schütze. Ainsi, la valeur de δ18O obtenue est la moyenne du δ18O des deux atomes d’oxygène. 
La valeur originale du δ18O(CO) est alors calculée suivant l’équation [Brenninkmeijer, 1993] : 
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OOOO δδδδ −−=   (III-13) 
 
où, δ18OCO est la signature de l’échantillon de CO original 
 δ18OCO2 est la signature du CO2 dérivé du CO original après oxydation sur le réactif de 
Schütze 
 δ18OCO* est la signature du gaz de calibration 
 δ18OCO2* est la signature du CO2 dérivé du CO après oxydation sur le réactif de 
Schütze, du gaz de calibration 
 
Dans notre étude, δ18OCO*=2.95‰ (VSMOW) et δ18OCO2*=-7.44‰ (VSMOW). 
 
 
 III-3-3-3 Validation de la méthode 
 
Afin de valider la méthode employée pour la séparation et l’analyse des isotopes du 
CO, il est nécessaire de procéder à des tests sur un gaz standard de composition isotopique 
connue. Le gaz standard employé est le SM (Scott Marin), dont la composition isotopique est 
δ13CO=-42.84‰ (VPDB), δ18O(CO)=2.95‰ (VSMOW) et le rapport de mélange est 487 
ppbv. 
 
 Quatorze réplicats ont été analysés. La valeur moyenne de ces réplicats est de –
42.34‰ (VPDB) pour le δ13C et 2.78‰ (VSMOW) pour le δ18O, ce qui représente une erreur 
par rapport à la valeur calibrée, de 0.5‰ et 0.17‰, pour le δ13C et δ18O respectivement. 
L’écart-type sur les réplicats est de 0.21‰ pour le δ13C et de 0.98‰ pour le δ18O. 
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Figure III-12 : Validité de la méthode d’analyse du CO par la mesure du standard SM. 
- Carrés : δ13C 
- Triangles : δ18O 
- Droite rose : valeur théorique du standard 
- Noir : Réplicats sur les standards 
- Bleu : Valeur moyenne des réplicats 
 
 
La précision analytique sur la mesure du δ13C et δ18O par spectrométrie de masse en 
flux continu peut aller jusqu’à 0.2‰ pour le δ13C et 0.4‰ pour le δ18O pour une quantité 
d’échantillon de l’ordre de 5 nl ([Tsunogai et al., 2002] ; [Mak and Yang, 1998(b)]). Si la 
précision sur notre mesure du δ13C se situe dans ces ordres de grandeurs, la précision sur la 
mesure du δ18O est plus élevée. Cependant, aucune étude portant sur l’analyse de la 
composition isotopique du CO piégé dans le névé polaire, par spectrométrie de masse en flux 
continu n’a été publiée à ce jour. Conscients que des améliorations devaient être apportées 
afin d’augmenter la précision sur la mesure du δ18O, nous avons néanmoins considéré notre 
mesure suffisamment fiable pour pouvoir apporter les premières mesures isotopiques du CO 
présent dans le névé polaire.  
 
Cependant, le gaz standard jusqu’à présent utilisé pour la validation de la méthode est 
constitué de CO dont le rapport de mélange est 487 ppbv. Cette valeur est loin des conditions 
réelles. Afin d’éviter les problèmes de linéarité, un gaz standard dont le rapport de mélange du 
CO est proche des valeurs « réelles » est utilisé. Il s’agit du csiro 1636 (défini dans le 
paragraphe III-3-1-5) contenant 67.5 ppbv de CO. Néanmoins, si ce gaz a été calibré pour son 
rapport de mélange en CO, il ne l’a pas été pour sa composition isotopique. Ainsi, afin de 
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vérifier la validité des résultats au cours des mesures, nous raisonnerons en valeurs relatives et 
non plus absolues. Ceci nous permettra de déceler toute tendance au fractionnement. 
 
Dans ces conditions, des échantillons d’air du névé prélevé en 1998-1999 à Dôme C, 
station franco-italienne antarctique (75°S, 123°E) ont été analysés. 
 
 
III-3-3-4 Dôme C 
 
 Chaque échantillon a été mesuré trois fois. Afin de s’assurer de la stabilité du système, 
le standard csiro 1636 a été analysé tous les deux à trois échantillons. La reproductibilité 
moyenne pour le δ13C est de 0.24‰, tandis que celle pour le δ18O est de 0.88‰. Une tendance 
sur le signal 13C/12C semble apparaître montrant un allègement avec la profondeur. Le signal 
18O/16O semble quant à lui plus homogène, mais est difficilement interprétable à cause de 
l’incertitude sur les mesures.  
 
 Une comparaison avec la mesure de la composition isotopique du CO pour ces mêmes 
échantillons, réalisée grâce à la technique classique de spectrométrie de masse en « dual-
inlet », au Max Planck Institut de Chimie de Mayence (Allemagne) par C. Brenninkmeijer 
(communication personnelle) montre des valeurs plus légères pour le δ13C et plus lourdes 
pour le δ18O. Cette différence peut être expliquée par l’évolution du gaz due à son stockage 
dans des bouteilles faiblement pressurisées, dans notre cas (3 bars), pendant 5 ans. 
 
 Compte-tenu des larges incertitudes demeurant sur la mesure du δ18O et des éventuels 
fractionnements introduits lors du stockage, il semble que ces résultats ne puissent être 
exploités en l’état. Ils sont néanmoins très prometteurs puisqu’ils représentent les premières 
données de composition isotopique du CO piégé dans le névé polaire obtenues par cette 
méthode de spectrométrie de masse en flux continu. 
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Figure III-13 : Composition isotopique du CO dans le névé de Dôme C 
 
 
  III-3-3-5 Tests 
 
 L’analyse des échantillons de Dôme C a eu lieu en octobre 2002. La mesure de la 
composition isotopique du CO présent dans le névé polaire a été stoppée durant 4 mois, à 
cause de la campagne terrain à Berkner Island, à laquelle j’ai participé. Après ces 4 mois 
d’arrêt, les tests de validité de la méthode ont été repris afin de vérifier que le système mis en 
place était toujours stable. Or, l’analyse isotopique du gaz standard a montré un 
fractionnement ainsi qu’une tendance sur les valeurs. Afin d’identifier la source de ce 
fractionnement, divers tests ont été réalisés. 
 
- Réactif de Schütze : le principe est d’éviter le passage du gaz sur le réactif de Schütze 
afin de vérifier si la variabilité sur la composition isotopique est introduite lors de 
l’oxydation du CO en CO2 par ce réactif. Il s’agit donc de mesurer le CO2 contenu 
dans l’échantillon d’air et non plus le CO. Pour cela, et afin de demeurer dans des 
conditions proches de la réalité, nous utilisons de l’air contenant du CO2 en quantité 
résiduelle. L’air n’est donc pas piégé dans les premiers serpentins en verre et ne passe 
pas sur le réactif de Schütze ; il est directement concentré sur le deuxième piège en 
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verre, puis analysé au spectromètre de masse. Dix réplicats ont été analysés conduisant 
à un écart-type de 0.8‰ pour le δ13C et 1.4‰ pour le δ18O. Une tendance à 
l’alourdissement est observée au cours du temps. Ainsi, la variabilité et la tendance 
observées, comparables aux expérimentations classiques, mettent hors de cause le 
réactif de Schütze. 
 
- Profondeur d’immersion du capillaire : La boucle de pré-concentration est 
immergée dans le bain d’azote liquide aux 7/8e environ, offrant ainsi successivement 
plusieurs zones de condensation et de sublimation. Lorsque le CO-dérivé CO2 passe 
dans la partie immergé, il cristallise ; les cristaux susceptibles d’être entraînés par le 
gaz vecteur rencontrent ensuite la partie non-immergée dans laquelle ils subliment. 
Cette succession de sublimations/condensations offre les meilleures chances de 
piégeage quantitatif mais cela nécessite un contrôle empirique sur la fraction 
immergée ou émergée. Suivant la longueur de capillaire immergée, la quantité de CO2 
piégé peut varier, et un fractionnement du gaz peut alors se produire. Différentes 
profondeurs d’immersion ont été testées (immersion 7/8e, moitié, totale). Il semble 
toutefois que les valeurs isotopiques ne varient pas avec la profondeur d’immersion 
puisqu’aucune tendance n’a pu être observée. 
 
- Temps de transfert (piégeage) : Le CO-dérivé CO2 est piégé sur la boucle capillaire 
pendant 4’30. Si ce temps de piégeage est trop long, une partie du gaz peut s’échapper 
du piège ; au contraire, ce temps peut être insuffisant pour piéger de façon quantitative 
le gaz injecté. Dans chacun des cas, un fractionnement peut être introduit. Différents 
temps de transfert ont été testés (4’30, 1’30, 7’30). Aucune tendance n’a pu être 
remarquée. 
 
- Bouchons : Comme indiqué précédemment, le CO-dérivé CO2 est piégé sous forme de 
cristaux dans le serpentin en verre et dans la boucle capillaire. Si des cristaux de CO2 
s’échappent de ces pièges pendant le transfert et la pré-concentration, la composition 
isotopique de l’échantillon en sera modifiée. Des bouchons de laine de verre ont été 
placés aux extrémités du piège en verre afin de limiter ce phénomène. Cependant, les 
valeurs isotopiques obtenues demeurent encore trop légères par rapport à la valeur du 
gaz de référence. 
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- Tubulures inox : Un effet mémoire de l’inox provoquant un dégazage de CO pourrait 
intervenir. Le changement des tubulures en inox par des tubulures avec revêtement 
interne en silice est à envisager pour de futurs tests. 
 
 
Tableau III-1 : Tests réalisés dans le but d’isoler la source du fractionnement du CO 
Tests Standard utilisé Déviation standard Tendance 
Schütze Zero-air δ13C =0.8‰ 
δ18O=1.4‰ 
Alourdissement sur δ13C 
Profondeur d’immersion Csiro 1636 δ13C=0.28‰ 
δ18O=1.55‰ 
Pas de tendance 
Temps de transfert Csiro 1636 δ13C=0.29‰ 
δ18O=0.53‰ 
Pas de tendance 
/ SM 26 δ13C=0.42‰ 
δ18O=1.57‰ 
Valeurs trop légères sur δ13C, 
trop lourdes sur δ18O 
Bouchons SM 26 δ13C=0.48‰ 
δ18O=1.35‰ 
Valeurs trop légères sur δ13C, 
trop lourdes sur δ18O 
 
De façon générale, les tests effectués ont montré, qu’au-delà de trois réplicats, une 
tendance est observée sur le signal δ13C, tandis que la variabilité sur le δ18O souligne 
l’instabilité du système ; lorsque le réactif de Schütze est évité, une tendance à 
l’alourdissement sur le δ13C apparaît, tandis qu’en conditions « normales », une tendance à 
l’allègement est notée. D’autre part, les valeurs de δ13C obtenues sont plus légères que les 
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Figure III-14 : Tendances observées lors de l’analyse isotopique du CO 
- carrés : δ13C 
- Triangles : δ18O 
- Noir : Sans réactif de Schütze 
- Bleu : csiro 1636 
- Rose : Scott Marin SM 26 
- Symboles vides : valeur théorique du standard SM 26 
 
Ainsi, compte-tenu de ces problèmes de reproductibilité, du caractère précieux des 
échantillons et par manque de temps, nous avons stoppé les tests et par conséquent, avons 
stoppé l’analyse isotopique du CO présent dans l’air du névé, pour ne plus nous consacrer 




III-4 La glace 
 
 L’analyse de l’air piégé dans le névé permet de remonter à la composition isotopique 
des gaz sur les 50 dernières années en général, et dans le meilleur des cas sur les 100 dernières 
années. L’étude de l’évolution des gaz à plus long terme ne peut alors avoir lieu que par 
l’analyse des bulles d’air piégées dans la glace. Cependant, si le pompage d’air du névé 
permet d’avoir accès à plusieurs centaines de litres d’air, l’extraction du gaz piégé dans la 
glace ne donne accès qu’à environ 100 cm3 d’air par kg de glace. Dès lors, l’extraction de l’air 
piégé dans la glace doit être quantitative, de façon à recueillir la quantité maximale de gaz en 
évitant tout fractionnement de celui-ci. 
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 Il existe trois grandes familles de méthodes d’extraction du gaz inclus dans la glace : 
 
- La première, « extraction sèche », consiste à broyer finement l’échantillon de glace 
placé dans une enceinte métallique (inox) et maintenu sous vide, soit par contact 
répété de billes en inox [Barnola et al., 1983] ou d’aiguilles placées dans l’enceinte 
([Zumbrunn et al., 1982] ; [Stauffer and Tschumi, 2000] ; [Monnin et al., 2001]), soit 
par l’action d’une râpe sur laquelle l’échantillon s’use par mouvement de va-et-vient 
[Etheridge et al., 1996]. Cette méthode est mise en oeuvre au LGGE pour la mesure 
de la teneur en CO2 ([Raynaud and Whillans, 1982] ; [Barnola, 1984]). Dans le cas 
particulier du LGGE, elle est cependant inadaptée à l’analyse du CH4 ([Barnola, 
1984] ; [Zardini, 1987]) ; en effet, le broyage réalisé par le choc de billes en inox dans 
le récipient porte-échantillon également en inox dégage une importante quantité de 
CH4 (environ 1900 ppbv dans les conditions habituelles). La méthode reste valable 
dans les autres types de broyage. 
 
- La seconde, « extraction humide », ou méthode de fusion-regel consiste à fondre 
l’échantillon de glace, pour permettre aux bulles de libérer leur gaz, puis à le regeler 
lentement depuis le fond de l’enceinte vers le haut afin d’expulser petit à petit le gaz 
dissous. Cette technique est mise en oeuvre au LGGE pour la mesure de la teneur en 
CH4 [Chappellaz, 1990]. Néanmoins, lors de la fusion, une quantité non négligeable 
de gaz peut se dissoudre au sein du liquide, ce qui peut biaiser les rapports de mélange 
de l’air extrait, car tous les gaz présents dans l’air n’ont pas la même solubilité dans 
l’eau. De façon analogue, au sein d’un même gaz, cette dissolution hors-équilibre peut 
induire un fractionnement entre les différentes espèces isotopiques.  
 
- La troisième, « extraction par sublimation », est basée sur une technique 
d’irradiation infra-rouge ([Güllük et al., 1998] ; [Wilson and Long, 1997]). 
L’échantillon est placé dans un récipient en verre, sous vide et maintenu à une 
température inférieure au point triple de l’eau (0°C). L’énergie nécessaire pour la 
sublimation est transférée à l’échantillon de glace par l’intermédiaire des radiations 
infra-rouges. La vapeur d’eau ainsi que l’air des bulles sont ensuite regelés dans des 
pièges froids à des températures appropriées pour la séparation des deux composés. La 
température de la glace durant la sublimation est surveillée via la pression de vapeur 
d’eau au-dessus de la glace et maintenue à –20°C afin de d’éviter la fusion de la glace 
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et par conséquent d’éventuelles réactions chimiques pouvant se produire en phase 
liquide (production in situ de CO2 par les carbonates). Outre, l’inconvénient que 
présente l’éventualité de telles réactions, cette technique est un processus lent.  
 
Des tests préliminaires ont été réalisés par [Aballain, 2002] afin de vérifier la validité de la 
méthode de fusion-regel pour l’analyse de la composition isotopique du méthane piégé dans 




III-4-1 Fusion-regel [Aballain, 2002] 
 
Sachant que :  
 
- la sensibilité du système analytique requiert 2 nmol, soit environ 45 nl de CH4, 
- 1 kg de glace contient environ 0.1 l d’air, 
- le rapport de mélange du CH4 en période pré-industrielle est d’environ 700 ppbv, 
 
la masse de glace nécessaire à l’analyse est d’environ 700 g. 
 
Le barreau de glace à analyser est amputé d’environ 1 cm de matière sur sa circonférence 
afin de se débarrasser des impuretés introduites par les diverses contaminations extérieures 
(fluide de forage, manipulation manuelle, ...). Il est ensuite placé dans une cellule en verre de 
8 cm de diamètre intérieur sur 27 cm de hauteur, fermée par un couvercle en verre assurant la 
connexion au système d’analyse par une vanne SVT munie d’un joint viton. L’étanchéité 
entre la cellule et son couvercle est assurée par un joint en indium (métal mou) de 1.5 mm de 
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Figure III-15 : Schéma des cellules utilisées pour l’extraction de l’air contenu dans la glace. 
 
La cellule est maintenue à –30°C (bain d’éthanol) lors de sa mise sous vide (5.10-2 
mbar). Une fois le vide atteint, elle est plongée dans un bain d’eau chaude pour permettre la 
fusion de la glace. Après la fonte du barreau de glace, elle est descendue dans un bain 
d’éthanol à –30°C à la vitesse de 2 cm.h-1, afin d’amorcer le regel, puis descendue dans un 
bain d’azote liquide (-196°C) à la vitesse de 10 cm.h-1. Une fois la totalité du liquide regelée, 
la cellule est replacée dans le bain d’éthanol à –30°C, avant expansion du gaz libéré, dans le 
système d’analyse. 
 
La première série de tests réalisée sur de la glace sans bulle (voir fabrication 
paragraphe suivant) a permis de s’assurer que le système n’introduit pas d’artefact. La 
deuxième série de tests réalisée sur de la glace sans bulle et du gaz étalon a montré que la 
méthode n’introduit pas de fractionnement puisque la valeur moyenne du δ13CH4 mesuré sur 8 
réplicats est de –47.03±0.12‰ (valeur gaz étalon –47.12±0.03‰).  
Il semble donc que cette méthode de fusion-regel soit appropriée à l’analyse isotopique 




Néanmoins, lors de la fusion, le gaz est relâché lentement dans la phase liquide et la 
coexistence des deux phases peut entraîner une dissolution du gaz, en particulier pour des gaz 
dont le coefficient de solubilité est supérieur à celui du méthane. D’autre part, la phase de 
regel est relativement longue, augmentant le risque de dissolution du gaz dans le liquide, ainsi 
qu’une éventuelle contamination par contact prolongé avec les parois de la cellule en verre. 
Enfin, cette méthode est relativement lente et engendre une casse importante des cellules lors 
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du démoulage de la glace dont le volume a augmenté à cause de l’augmentation de densité 
due au regel à l’azote liquide.  
Une autre méthode a donc été mise en oeuvre dans le but d’analyser la composition 
isotopique du méthane, du protoxyde d’azote et du monoxyde de carbone dans la glace 
polaire. Néanmoins, par manque de temps, nous n’avons pu tester et valider cette nouvelle 
méthode pour l’analyse de la composition isotopique du CH4. Les tests ont donc été réalisés 




Le principe employé est la fusion sous vide et le transfert continu du gaz relargué, dans 




















Bain éthanol  (-30°C)/
Bain eau (70°C)








Figure III-16 : Schéma de la ligne d’extraction de l’air piégé dans la glace. 
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Le barreau de glace est conditionné de la même manière et placé dans les même 
cellules en verre que pour la méthode de fusion-regel. La cellule est plongée dans un bain 
d’éthanol à –30°C, puis mise sous vide (entre 5.10-3 et 1.10-2 mbar). Une fois le vide atteint, la 
cellule est isolée du système de pompage (vanne SVT fermée) et plongée dans un bain d’eau 
chaude maintenu entre 60 et 70°C. La fusion du barreau de glace est amorcée pendant 1 à 2 
minutes, puis la ligne est mise en statique (vanne pompe fermée), la vanne SVT est ouverte et 
le gaz libéré est alors transféré dans un piège froid en inox à –260°C. Afin de piéger la vapeur 
d’eau issue de la fusion de la glace, deux pièges en verre et un piège en inox plongés dans des 
bains d’éthanol maintenus à –50°C et –70°C respectivement sont utilisés. Le transfert du gaz 
a lieu jusqu’à ce que la fusion du barreau de glace soit complète. Une fois l’extraction 
effectuée, le piège froid est alors isolé de la ligne ; il peut ensuite être connecté au système 
d’analyse isotopique décrit précédemment.  
 III-4-2-1 Tests CO 
Ces tests ont été effectués à la même période que les tests réalisés sur l’air du névé. 
Ainsi, les raisons décrites dans le paragraphe précédent nous ont empêchés de poursuivre les 
essais sur l’extraction du CO piégé dans la glace, au-delà de ce qui est discuté ci-dessous, et 
les tests ont alors été stoppés en l’état. 
 
La première étape de l’évaluation de la méthode de fusion sous vide consiste à vérifier 
que le processus d’extraction lui-même n’introduit pas d’artefact sur la teneur et la 
composition isotopique du monoxyde de carbone. 
aTransfert de gaz standard 
 
 Le transfert du gaz standard csiro 1636 est effectué depuis une bouteille en verre de 
500 ml à travers la ligne jusqu’au piège froid. Ce test a pour but de vérifier si la ligne de 
transfert elle-même n’introduit pas de fractionnement. Des triplicats sont réalisés et analysés. 
D’après les résultats obtenus et regroupés dans le tableau III-2, il semble que le transfert 
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aTests sur la glace sans bulle et gaz standard 
 
 Le moyen idéal pour évaluer l’influence de la méthode expérimentale sur la 
composition isotopique des bulles d’air dans la glace serait de disposer d’une glace artificielle 
renfermant de l’air de composition isotopique connue. Une telle glace est actuellement 
impossible à réaliser. La méthode mise en œuvre consiste à utiliser de la glace sans bulle à 
laquelle du gaz standard est ajouté. Cette glace sans bulle est obtenue par un regel lent d’eau 
ultra-pure à 0°C, maintenue sous agitation. L’ajout de gaz, en quantité voisine de celle 
rencontrée pour un échantillon de glace naturelle (100 cm3 d’air pour 1 kg de glace), est 
effectué après la mise sous vide de la cellule contenant l’échantillon de glace sans bulle 
(environ 1 kg). La cellule, en vide statique, est ensuite introduite dans un bain d’eau chaude et 
dès que la fusion est amorcée (au bout de 2 minutes environ), le transfert peut avoir lieu 
(ouverture de la vanne SVT). Ce transfert prend fin lorsque la totalité de la glace est fondue. 
 Quatre réplicats sont analysés. D’après les résultats obtenus et récapitulés dans le 
tableau III-2, il apparaît que l’extraction sous vide avec transfert continu du gaz a peu d’effet 
sur le rapport 13C/12C mais un impact plus important sur le rapport 18O/16O. Cependant, ce 
dernier effet pourrait être dû en partie à la variabilité plus importante observée sur le δ18O 
dans le paragraphe III-3-3-3.  
 
 
 δ13CO (‰VPDB) δC18O (‰VSMOW) 
Csiro1636 transfert sec -33.96±0.28 -6.46±0.11 
Valeur csiro1636 -33.98 -6.45 
Glace sans bulle + csiro 1636 -33.31±0.11 -7.04±0.96 
Valeur csiro1636 -32.77±0.05 -6.25±0.56 
Tableau III-2 : Composition isotopique du CO obtenue après différents tests 
 
 
 III-4-2-2 Tests N2O 
 
De la même façon que pour le CO, des tests doivent être effectués afin de valider la 
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aTests sur la glace sans bulle (blancs) 
 
Un barreau de glace sans bulle d’environ 1 kg est introduit dans la cellule en verre puis 
il est mis sous vide. La fusion et le transfert se déroule comme décrit plus haut. Le but de ce 
test est de vérifier qu’aucun gaz n’est effectivement transféré et donc qu’aucune fuite n’a lieu 
sur la ligne d’extraction.  
Trois réplicats sont réalisés. L’analyse conséquente à cette fusion montre l’absence 




aTests sur la glace sans bulle et gaz standard 
 
La même procédure que celle utilisée pour le CO est employée pour le N2O. Le gaz 
standard ajouté à la glace sans bulle est le gaz Scott Marin cylindre 25 (SM 25).  
Trois réplicats sont analysés. Le gaz SM 25 a été mesuré le même jour que les cinq 
réplicats. Les résultats observés sont récapitulés dans le tableau III-3. Il apparaît qu’aucun 
fractionnement significatif n’est introduit. La différence de 20 ppbv entre le standard pur et le 
standard + glace sans bulle peut être due à un dysfonctionnement du régulateur de débit ou du 
manomètre placés au début de la ligne d’analyse, lors du passage des échantillons de glace 
sans bulle, en raison de la très faible quantité d’air présente dans le piège. Cette différence ne 
sera pas considérée comme l’introduction d’une contamination (étant donné les résultats 
obtenus sur la composition isotopique), mais plutôt comme un décalage. Ainsi, pour les 
analyses futures, un décalage de -20 ppbv sur les valeurs obtenues pour l’analyse du N2O 













SM 25 + glace sans bulle  6.62±0.11 -16.88±0.82 30.13±1.04 44.55±0.50 347±5 
SM 25 6.719±0.008 -16.368±1.368 29.768±1.369 44.044±0.222 326±3 





Chapitre III. Système expérimental 
aEffet de la solubilité du N2O dans l’eau 
 
 La solubilité du N2O se situe entre celle du CH4 (0.002 mol.l-1.bar-1 à 0°C) et celle du 
CO2 (0.4 mol.l-1.bar-1 à 0°C). Il est donc nécessaire de vérifier l’impact de cette solubilité sur 
le fractionnement isotopique du N2O contenu dans les bulles d’air piégées dans la glace, 
lorsque ces bulles s’échappent de celle-ci pendant la fusion.  
Dans la méthode que nous avons développée, le gaz libéré est transféré dans le piège 
froid en quelques secondes, et l’équilibre entre la phase gazeuse et la phase liquide n’est 
jamais atteint. Prenons cependant le cas d’école extrême, où les deux phases atteignent 
l’équilibre, et où la quantité de gaz dissous ne revient pas à l’état gazeux (tout le gaz dissous 
reste dissous) ; vérifions alors le fractionnement induit par la solubilité du N2O. 
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)/(   (III-16) 
avec, 
H la concentration de la variété isotopique lourde 
L la concentration de la variété isotopique légère 
D la phase Dissoute 
G la phase Gazeuse 
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1   (III-18) 
avec,  
[Inoue and Mook, 1994] 
αeq(15N) = -0.75‰ 
αeq(18O) = -1.06‰ 
 
[Weiss and Price, 1980] 
SN2O = 0.005789 mol.l-1.bar-1 à 0°C 
 
Ainsi, dans la cas extrême évoqué et pour les valeurs de δ15N et δ18O du N2O 
atmosphérique (environ 7‰ et 45‰ respectivement), le fractionnement dû à la solubilité est 
inférieur à 0.001‰. Nous pouvons donc considérer que l’effet de la solubilité sur la 
composition isotopique du N2O piégé dans la glace, lors de son transfert pendant la fusion, est 
négligeable. 
 
La méthode d’extraction sous vide avec transfert continu peut alors être appliquée à 
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 IV-1-1 Le méthane 
 
  IV-1-1-1 Validation des mesures 
 
Deux types de contrôle systématique ont tout d’abord permis de valider chaque 
analyse : 
 
- 3 injections de standard interne (CO2 N48 à –45.98‰) avant et 2 injections après 
chaque échantillon afin d’étalonner la mesure du δ13C et d’évaluer la stabilité du 
spectromètre de masse au cours de chaque séquence d’analyse. 
 
- 3 mesures consécutives du standard de contrôle csiro 1636 au préalable de chaque 
série d’analyse et 1 mesure tous les 2 à 3 échantillons, afin de vérifier la précision, la 
justesse et la reproductibilité externe de la mesure du δ13CH4 de l’échantillon par le 
spectromètre de masse. 
 
D’autre part, comme précisé dans le chapitre III, le contrôle de la stabilité du système 
et de la validité des mesures, tout au long des diverses périodes d’analyses réalisées sur 
plusieurs mois, est effectué par l’intermédiaire d’un standard externe, le csiro 1636. 
L’extraction du CH4 de ce standard et la mesure de sa composition isotopique via notre 
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Figure IV-1 : Stabilité des mesures du standard externe csiro 1636. 
- Symboles bleus : standard mesuré pendant l’analyse des échantillons de Pôle Sud 
- Symboles roses : standard mesuré pendant l’analyse des échantillons de NGRIP 
- Symboles gris : standard mesuré pendant l’analyse des échantillons de Berkner Island 
 
 D’après la figure IV-1, une tendance à l’allègement peut être observée entre le début et 
la fin des analyses, sur une période de 1 mois environ. Cet allègement entre la 1ere et la 
dernière injection de standard, de l’ordre de 0.2‰, peut être dû à une dérive du standard 
interne CO2, ou encore à la présence de vapeur d’eau dans le système, parasitant alors les 
mesures. L’écart entre la valeur moyenne des standards mesurés durant chaque série et la 
valeur théorique est de l’ordre de 0.16‰, 0.1‰ et 0.02‰ pour Pôle Sud, NGRIP et Berkner 
Island respectivement. D’autre part, la déviation standard observée sur chaque échantillon se 
situe entre 0.03 et 0.23‰, avec une valeur moyenne pour toute la période d’analyse de l’ordre 
de 0.11‰.  
 Ces diverses observations (tendance, écart avec la valeur théorique, déviation 
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Figure IV-2 : Evolution du δ13CH4 dans les névés de NGRIP et Berkner Island. 
 
 L’allure du signal isotopique en fonction de la profondeur dans le névé est identique 
pour les deux sites et présente trois zones distinctes : 
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- De la surface à environ 50-60 m suivant le site, le signal isotopique est grossièrement 
stable ; dans cette zone, tous les pores sont ouverts et l’air dans le névé peut 
communiquer avec l’atmosphère, avec une diffusivité relativement élevée. 
 
- Autour de 50-60 m, un changement de pente apparaît, caractérisé par un brusque 
changement de pente ; cette zone correspond au début de la fermeture des pores.  
 
- En-dessous du changement de pente, le signal isotopique diminue rapidement, 
jusqu’au terme de la fermeture des pores ; dans cette zone, la porosité fermée 
augmente, impliquant alors une diminution des échanges gazeux avec l’atmosphère et 
une augmentation rapide de l’âge de l’air avec la profondeur. 
 






 L’écart-type sur les mesures est de 0.11‰ en moyenne. 
 
 L’amplitude du signal observé est de l’ordre de 2.5‰, avec une valeur en surface de -
47.14±0.16‰, correspondant à la composition isotopique du CH4 au début de l’été boréal 
2001 AD. Cette valeur est légèrement plus élevée que la valeur mesurée directement dans 



























Figure IV-3 : δ13CH4 atmosphérique à Alert (croix noires) et NGRIP à la date du prélèvement en surface (carré 
bleu). 
 
Dans les 35 premiers mètres, le signal isotopique a une forme concave avec un 
minimum autour de 15 m. Plusieurs facteurs peuvent provoquer cette incursion vers des 
valeurs plus légères.  
Tout d’abord, la diffusion thermique due aux variations saisonnières de température 
peut être présente dans les premiers mètres du névé. Plaçant temporairement entre parenthèses 
l’hypothèse d’un névé isotherme, le gradient thermique ainsi formé et la diffusion qui 
l’accompagne peuvent créer un fractionnement isotopique.  
D’autre part, le névé peut avoir enregistré le cycle saisonnier observé sur les isotopes 
du CH4 atmosphérique.  
Enfin, cet allègement peut être le signe d’une tendance réelle sur le δ13CH4 dans 
l’atmosphère.  
 
Aux environs de 60 m, le signal s’allège fortement pour atteindre un minimum de –
49.77±0.12‰ à 75 m, avant de s’alourdir à nouveau jusqu’au terme de la transition névé-
glace. Cette inversion, observée également au site de Pôle Sud ([Aballain, 2002]; cf 
paragraphe suivant) peut être expliquée par le gradient diffusionnel lié au changement de 
concentration du méthane au cours des deux cents dernières années.  
En effet, de 1000 AD à environ 1750 AD, le rapport de mélange du CH4 
atmosphérique est resté approximativement constant. Lorsque le CH4 diffusait dans le névé, 
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aucun gradient de concentration n’existait et le seul fractionnement ayant lieu était dû au 
fractionnement gravitationnel ; le système était alors à l’équilibre (rapport 13C/12C constant et 
plus lourd que le signal atmosphérique d’environ 0.2‰). A partir de 1750 AD, le rapport de 
mélange du CH4 a augmenté de façon exponentielle ; ainsi, depuis cette époque, un gradient 
de concentration existe dans le névé, ajoutant alors au fractionnement gravitationnel, un 
fractionnement diffusionnel. La différence de vitesse de diffusion entre les deux 
isotopologues du CH4 crée ainsi dans le névé, une zone de déséquilibre au sein de laquelle 
l’augmentation de la concentration en 12CH4 est en avance sur le 13CH4. La forme du signal 
observé au fond du névé est ainsi fonction de la position relative de la transition névé-glace 
par rapport à la zone de déséquilibre à l’instant t du prélèvement. Cette observation démontre 
que le signal mesuré à NGRIP couvre une période de temps plus longue que Dôme C et 





 L’incertitude moyenne sur les mesures est de 0.07‰, montrant alors une meilleure 
précision sur les valeurs obtenues à Berkner Island qu’à NGRIP, en particulier au niveau du 
changement de pente. 
 
 L’amplitude du signal isotopique sur toute la profondeur du névé est de l’ordre de 
2.55‰, avec une valeur en surface de –46.83±0.06‰. La valeur isotopique de l’air ambiant, 
plus lourde à Berkner Island qu’à NGRIP, reflète le gradient interpolaire actuel du δ13CH4 (cf 
chapitre I). En outre, les deux prélèvements étant espacés de deux ans, une tendance sur le 
signal isotopique entre 2001 et 2003 AD peut expliquer une fraction de cette différence. Cette 
valeur est également plus lourde que celle mesurée directement dans l’atmosphère à Pôle Sud 
par la NOAA, d’environ 0.1‰ (figure IV-4). Cette différence (faible) peut être due, soit à une 
variation du signal isotopique d’un jour à l’autre, soit à une différence dans la mesure du 




Chapitre IV. Résultats et interprétation 






















Figure IV-4 : δ13CH4 atmosphérique à Pôle Sud (croix noires) et Berkner Island à la date du prélèvement en 
surface (carré bleu). 
 
Jusqu’au changement de pente, autour de 50 m, il semble que le signal soit 
relativement stable, bien que le 3e point apparaisse sensiblement plus lourd que les autres. 
 
En-dessous de 50 m, le signal s’allège fortement pour atteindre un minimum à 63 m, 
au terme de la transition névé-glace. Il apparaît cependant que les deux derniers points (62 et 
63 m) ne sont pas alignés sur la pente formée par les points précédents et indiquent un 
ralentissement dans l’allègement du signal. La déviation standard pour ces deux points est 
faible ce qui permet d’exclure une erreur analytique. Il semble que ces points soient plus 
enrichis que ce qu’ils ne devraient être, et donc qu’ils aient une signature isotopique 
caractéristique de l’air plus jeune.  
Lors du prélèvement sur le terrain, à 60 m, le rapport de mélange du CO2 analysé au 
LICOR ne s’est pas stabilisé et se situait à une valeur supérieure à celle correspondant à 59 m. 
A 61 m, la même observation a été faite. Toutefois, à 62 m, le rapport de mélange du CO2 
s’est stabilisé à une valeur d’environ 316 ppmv, et l’échantillonnage a alors pu avoir lieu. Il 
en a été de même à 63 m, dernière profondeur avant le close-off, estimé à 64 m. Plusieurs 
origines du phénomène observé à 60 et 61 m peuvent être proposées : 
 
- La présence de couches de fusion rendant le névé imperméable pourrait expliquer la 
non-stabilisation du rapport de mélange ; dans ce cas, l’air pompé parviendrait de 
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« poches » situées au-dessus de 60 m et pourrait donc être plus concentré que ce qui 
est attendu. Néanmoins, aucune couche de fusion n’ayant été observée, cette 
hypothèse peut être exclue. 
 
- La transition névé-glace pourrait se situer à 60 m ; dans ce cas, l’air pompé à 62 et 63 
m pourrait parvenir de la réouverture des pores fermés. 
 
Nous pouvons en outre nous poser la question de l’origine de la composition 
isotopique alourdie des deux derniers points à 62 et 63 m. Un tel signal pourrait provenir : 
 
- D’air plus jeune ; dans ce cas, soit l’air pompé provient de couches supérieures, soit 
l’air pompé a été contaminé par de l’air ambiant par l’intermédiaire d’une fuite 
pouvant survenir à différents endroits de la ligne : mauvaise étanchéité du manchon, 
fuite au niveaux des raccords entre les pompes, etc… 
 
- D’un changement conséquent dans la contribution des différentes sources de CH4 à 
l’époque où cet air a été piégé. 
 
Des mesures réalisées sur d’autres gaz, au sein d’autres laboratoires du consortium 
Cryostat semblent montrer une forte augmentation de leur rapport de mélange à ces deux 
profondeurs, en particulier pour les halocarbones (HCFC-141b, Sturges, communication 
personnelle), tendant alors à confirmer la présence d’une fuite (contamination). Toutefois, 
dans ce cas précis, une augmentation abrupte du rapport de mélange (multiplié par 3.5) est 
observée à partir de 58 m. Une éventuelle contamination pourrait donc avoir eu lieu à partir de 
cette profondeur. 
A l’opposé, le rapport de mélange du CO2 contrôlé par le LICOR était stable, à 62 et 
63 m, et à un niveau très inférieur au niveau actuel (316 ppmv pour 360 ppmv en surface) ; si 
une fuite avait eu lieu, il est cohérent de penser que ce rapport de mélange pourrait être plus 
élevé et instable. En outre, aucune baisse de pression à l’intérieur du manchon n’a été 
observée, permettant d’exclure une éventuelle contamination à ce niveau de la ligne de 
prélèvement. 
 
Pour la suite de ce travail et dans l’attente de nouveaux résultats concernant d’autres 
gaz, permettant de confirmer ou d’infirmer l’hypothèse d’une contamination, nous avons 
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décidé de générer des scénarii isotopiques atmosphériques à partir des deux séries de 
données : la première, complète comporte tous les points mesurés de 0 à 63 m, tandis que la 





L’intérêt, développé dans le chapitre II, d’analyser l’air présent dans le névé de Pôle 
Sud réside dans l’âge exceptionnellement élevé du gaz au fond du névé (100 ans environ), 
permettant de contraindre l’évolution du signal atmosphérique sur une longue période de 
temps. 
Des échantillons d’air ont été prélevés dans le névé de Pôle Sud en 1995 AD et 2001 
AD ; ils ont ensuite été analysés en collaboration avec T. Sowers (Université de Penn State – 
PSU) dans deux laboratoires différents : le PSU et le LGGE. Les deux échantillonnages 
fournissent l’opportunité d’établir l’évolution des profils de l’air au sein du névé d’un seul 
site, sur une période de 6 ans. La mesure du δ13CH4 dans deux laboratoires différents permet 
de comparer les méthodes employées et les résultats obtenus. L’utilisation de deux modèles 
différents dans le but d’établir des scénarii d’évolution du δ13CH4 dans l’atmosphère au cours 
du temps, permet de mettre en évidence d’une part, leur similarité ainsi que la validité de la 
paramétrisation des processus physiques de mélange et de piégeage de l’air, d’autre part, la 
prise en compte des principaux facteurs contrôlant le transport des gaz dans le névé. 
 En outre, des enregistrements de δ13CH4 dans les bulles d’air piégées dans la glace de 
Siple Dome (Antarctique 81°S, 148°W) ont été réalisés et ont ainsi permis d’avoir accès à la 
composition isotopique du méthane atmosphérique en période pré-industrielle. 
 
 Les résultats ainsi obtenus sont décrits dans un article prochainement soumis, inséré 
dans le paragraphe IV-1-1-7. 
 
 
  IV-1-1-3 Paramétrisation du modèle de diffusion 
 
 Les modèles de densification et de diffusivité décrits dans le chapitre II permettent de 
construire, respectivement, un profil de densité et un profil de tortuosité caractéristiques du 
névé étudié. Grâce à la relation II-5, les profils de diffusivité effective de n’importe quel gaz, 
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et en particulier du CO2 et du CH4, peuvent être déduits du profil de tortuosité et du 
coefficient de diffusion moléculaire du gaz considéré dans l’air. De façon générale, il est 
difficile d’obtenir un profil de tortuosité permettant de reproduire exactement les données 
mesurées dans le névé. Ainsi, une tortuosité moyenne peut être proposée, encadrée par une 
enveloppe supérieure et inférieure ; cette enveloppe se retrouve donc sur le profil de 
diffusivité moyen, impliquant alors une certaine erreur sur ce même profil utilisé par la suite. 
Or, ce profil de diffusivité est l’un des paramètres de base utilisés pour la génération des 
scénarii isotopiques atmosphériques. Il est alors important de garder en mémoire l’erreur 
associée à la détermination de ce profil et l’influence qu’elle peut avoir sur les scénarii 
modélisés. 
 
 Les profils de densité et de diffusivité, obtenus ici avec le CO2 (cf chapitre II) doivent 
être validés. Pour cela, ils sont testés contre l’historique du rapport de mélange du CH4 dans 
l’atmosphère.  
 
- Dans le cas de Berkner Island, pour le profil complet et pour le profil jusqu’à 57 m 
(profil de diffusivité spécifique), ce scénario a été construit en utilisant les mesures de 
glace de DE08 et DSS de 1700 à 1978 AD [Etheridge et al., 1998a], les mesures 
atmosphériques à Cape Grim de 1978 à 1983 AD [Langenfelds et al., 1996] et les 
mesures atmosphériques directes à Pôle Sud de 1983 à 2003 AD (date du prélèvement 
d’air) (ftp://ftp.cmdl.noaa.gov/ccg/ch4/flask/month/spomm.ch4). 
 
- Dans le cas de NGRIP, le scénario de Berkner Island, auquel 8% ont été ajoutés 
(gradient interpolaire, [Dlugokencky et al., 1994(b)]), est utilisé de 1700 à 1983 AD. 
Les données atmosphériques de la NOAA, mesurées à Alert ont été ajoutées de 1983 à 
2001 AD (date du prélèvement juin 2001) 
(ftp://ftp.cmdl.noaa.gov/ccg/ch4/flask/month/altmm.ch4). 
 
Pour chaque site, l’enregistrement atmosphérique a été introduit en entrée du modèle 
de diffusion en mode direct pour obtenir, en sortie, le profil du rapport de mélange du CH4 



























Figure IV-5 : Rapport de mélange du CH4 – Profils expérimental et modélisé. 
- Symboles roses : névé de NGRIP 
- Symboles gris : névé de Berkner Island 
 
- Berkner Island : L’écart moyen entre les données mesurées et les données modélisées 
est d’environ 6 ppbv, depuis la surface jusqu’au changement de pente. Dans cette 
zone, le modèle ainsi que les profils utilisés sont alors correctement contraints. De 50 
à 63 m, l’écart moyen augmente pour se situer autour de 31 ppbv. Comme attendu, dès 
que la zone est constituée à la fois de pores ouverts et fermés, il devient plus difficile 
de contraindre le profil de diffusivité, ce qui entraîne une incertitude plus importante 
sur les profils ensuite modélisés. Malgré cet écart au fond du névé, les profils de 
diffusivité et densité seront utilisés dans la suite de l’exploitation des résultats. 
 
- NGRIP : L’écart moyen entre le profil expérimental et le profil modélisé est de 3 
ppbv environ, de la surface au changement de pente. L’adéquation entre modèle et 
mesures est alors excellente. Cet écart est légèrement plus élevé en surface, ce qui peut 
s’expliquer par la variabilité journalière du CH4 sur ce type de site en hémisphère nord 
(différence entre notre prélèvement réalisé le 27/05/01 et une valeur moyenne 
mensuelle de la NOAA). La différence entre mesures et modèle est ensuite de l’ordre 
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de 29 ppbv, à partir du changement de pente, jusqu’au fond du névé. Une fois encore, 
nous pouvons constater que le fond du névé est moins bien contraint, ce qui ne 
constitue pas une surprise. Les mêmes conclusions qu’à Berkner Island peuvent être 




IV-1-1-4 Distribution en âge 
 
 Dans le chapitre II, nous avons vu qu’il est possible d’obtenir une distribution en âge 
du gaz dans le névé et a fortiori d’avoir accès à l’âge moyen du gaz au changement de pente 
ainsi qu’au fond du névé ; ceci peut être réalisé via l’utilisation du modèle de diffusion en 
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Figure IV-6 : Distribution en âge du CH  dans les névés de NGRIP et Berkner Island. 4
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 D’après la figure IV-6, tandis que l’âge du CH  au niveau du changement de pente est 
similaire sur les deux sites, il semble que le CH  au fond du névé de NGRIP soit plus jeune 
qu’au fond du névé de Berkner Island. Le profil de diffusivité généré jusqu’à 57 m, conduit à 
un âge plus important au fond du névé (close-off toujours à 64 m) que le profil complet. En 
effet, pour représenter les deux derniers points du profil complet, le modèle doit générer une 
diffusivité relativement élevée. Au contraire, en l’absence des deux derniers points, le modèle 
tend vers une diffusivité plus faible au fond du névé, impliquant alors un âge plus élevé.  
4
4
Le profil de tortuosité étant l’un des paramètres permettant de construire la fonction de 
distribution en âge, il est important de noter l’incertitude alors liée à la détermination de cette 
fonction. Ainsi, au changement de pente, cette incertitude est de l’ordre de ±2.5 ans, tandis 
qu’au fond du névé, elle est d’environ ±8 ans. 
 
 
IV-1-1-5 Construction des scénarii isotopiques atmosphériques 
 
 Les scénarii d’évolution de la composition isotopique du CH  dans l’atmosphère 
peuvent être obtenus via le modèle type Monte-Carlo décrit dans le chapitre II. Pour chaque 
site, les deux équations polynomiale du 3  ordre et exponentielle sont utilisées. Les 
paramètres intervenant dans la construction des scénarii sont récapitulés dans le tableau IV-1. 
D’autre part, les scénarii ont été générés soit en utilisant des mesures isotopiques 
atmosphériques permettant de contraindre le modèle sur la période récente, soit en imposant 
uniquement la valeur initiale correspondant à la surface. Pour davantage de clarté dans la suite 
de la discussion, nous désignerons par « avec scénario » ou « avec contrainte », le 1  cas, et 
« sans scénario » ou « sans contrainte », le 2  cas. Dans le 1  cas, les données utilisées et le 





- NGRIP : le scénario isotopique atmosphérique utilisé contraint le modèle de 2001 AD 
(date du prélèvement) à 1999 AD. Il s’agit d’un signal sinusoïdal représentant les 
variations saisonnières du signal isotopique, construit à partir de la valeur du δ CH  
mesurée à la surface du névé (correspondant à 2001) ; son amplitude et sa phase sont 
contraintes par les données observées aux hautes latitudes de l’hémisphère nord (Alert 
- [Marik, 1998]). Un signal saisonnier a été introduit dans le but d’évaluer sa 
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- Berkner Island : Le scénario isotopique atmosphérique utilisé est construit à partir 
des mesures atmosphériques directes réalisées à Pôle Sud de 1998 à 2001 AD par la 
NOAA (ftp://ftp.cmdl.noaa.gov/ccg/ch4c13/flask) complétée grâce à une interpolation 
linéaire jusqu’à la mesure de la composition isotopique du CH  réalisée à la surface du 






 Polynôme 3  degré e Exponentielle 
D /D  12CH4 CO2 1.415 1.415 
D /D  13CH4 CO2 1.3889 1.3889 
NGRIP   
χ  2 0.16 0.16 





Nombre scénarii testés 1500 1600 
Berkner Island   
χ  2 1 1.8 





Nombre scénarii testés 1500 400 
Berkner Island – 57 m   
χ  2 0.16 0.1 





Nombre scénarii testés 1500 400 
Tableau IV-1 : Récapitulatif des paramètres utilisés pour la construction des scénarii à NGRIP et Berkner Island. 
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Figure IV-7 : Evolution du δ CH  dans le névé de NGRIP (a et b), et écart mesures / modèle (c) 13 4
- Courbes noires : avec contrainte isotopique en entrée 
- Courbes bleues : sans contrainte en entrée 
 
 
 4Au-dessus du changement de pente 
 
Fonction polynomiale 
 Alors que le meilleur profil modélisé en imposant uniquement la composition 
isotopique en 2001 AD (correspondant à la surface) montre un signal stable, de 0 à 60 m 
environ, le profil obtenu en introduisant un signal saisonnier parvient à reproduire, presque en 
totalité, l’allègement du signal observé à 15 m. La figure IV-7-c met clairement en évidence 
que ce dernier profil représente de façon plus correcte les valeurs mesurées dans le névé, en 
particulier jusqu’à 45 m environ. Entre 45 et 60 m, les deux profils modélisés sont très 
similaires. Nous avons vu que l’âge du CH  au changement de pente est de l’ordre de 6 ans ; 
or, le modèle est contraint sur les 2 premières années (2001 à 1999 AD). Ainsi, au-delà de ces 
deux années, le modèle n’est plus contraint, et les profils modélisés à partir des deux types de 
« scénarii » devraient être identiques. C’est ce que nous observons effectivement, à partir de 
45 m environ.  
4
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Fonction exponentielle 
 L’utilisation de l’équation exponentielle conduit aux mêmes profils que l’équation 
polynomiale, et par conséquent aux mêmes observations. 
 
 
 4En-dessous du changement de pente 
 
Fonction polynomiale 
 Avec un âge du CH  supérieur à 6 ans, les profils obtenus avec ou sans contrainte en 
entrée du modèle sont bien-sûr identiques. Le point ayant la composition isotopique la plus 
faible est le point le moins bien représenté par le modèle, qui indique un signal encore plus 










 De façon générale, le modèle parvient à reproduire correctement le profil mesuré. Il 
tend cependant à produire un signal isotopique plus lourd (maximum +0.2‰) que le profil 
expérimental, excepté pour le point exhibant la composition isotopique minimale (-0.35‰). 
Toutefois, un faible écart mesures / modèles n’est pas nécessairement synonyme d’un 
scénario atmosphérique convenable. Comme nous le verrons par la suite, des scénarii très 
différents peuvent reproduire les données avec un écart modèle / données similaire et faible. 
 La reproduction de l’allègement autour de 15 m par le scénario simulant un cycle 
saisonnier indique que le névé est encore influencé par les variations saisonnières à cette 
profondeur. Cependant, ce signal n’est pas suffisant pour expliquer la totalité de la forme 
concave. L’influence de la diffusion thermique mentionnée dans le paragraphe IV-1-1-2 
pourrait être envisagée. Toutefois, le facteur de sensibilité thermique théorique (car jamais 
mesuré) du CH  par rapport au CH  est plus important. Lors d’un prélèvement en début 
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(α =0.00291 pour le CH  dans N , [Leuenberger and Lang, 2002]), phénomène opposé à 
nos observations. Il est donc probable que le signal observé à 15 m reflète la diffusion du 
signal saisonnier atmosphérique dont l’amplitude n’est pas totalement reproduite par le 








































































Figure IV-8 : Evolution du δ CH  dans le névé de Berkner Island (a et b), et écart mesures / modèle (c) 13 4
- Courbes noires : avec contrainte isotopique en entrée 
- Courbes bleues : sans contrainte en entrée 
 
 
 4Au-dessus du changement de pente 
 
Fonction polynomiale 
 L’absence de contrainte en entrée du modèle conduit à un profil isotopique plus lourd 
que l’utilisation de données isotopiques (de 1998 à 2003 AD) et plus lourd que le profil 
expérimental. L’écart entre mesures et modèles est cependant faible, inférieur à 0.2‰. 
 
Fonction exponentielle 
 Les profils obtenus via l’équation exponentielle sont strictement identiques à ceux 
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 4En-dessous du changement de pente 
 
Fonction polynomiale 
 Les profils générés par le modèle, d’une part en le contraignant uniquement avec la 
valeur en 2003 AD (en surface), d’autre part, en le contraignant par les mesures isotopiques 
de 2003 à 1998 AD sont identiques. Cette observation peut être expliquée de la même façon 
que pour NGRIP. En effet, dans ce cas, l’âge moyen du CH4 au changement de pente est de 
l’ordre de 5 ans. Or, la contrainte utilisée s’étend de 2003 à 1998 AD, c’est-à-dire sur 5 ans. 
C’est donc la zone au-dessus de 50 m qui sera sous l’influence majeure du scénario 
isotopique. En-dessous de cette zone, l’influence de l’évolution atmosphérique sur les cinq 
dernières années devient minoritaire par rapport à l’évolution à plus long terme (cf 
distribution en âge paragraphe IV-1-1-4), et les profils doivent être similaires, avec ou sans 
contrainte. 
 Les deux derniers points à 62 et 63 m sont mal représentés ; les profils modélisés 
indiquent une valeur isotopique minimum autour de 60 m, puis montrent une inversion du 
signal qui se rapproche alors des points à 62 et 63 m. 
 
 De la même façon que pour l’équation polynomiale, l’équation exponentielle conduit à 
des profils identiques, avec ou sans contrainte en entrée du modèle. 
 Cette fonction ne parvient pas à reproduire les points à 62 et 63 m et conduit à signal 




 Si les points à 62 et 63 m sont exclus, le modèle conduit, de façon générale à un signal 
isotopique plus lourd que le signal expérimental. L’utilisation d’une contrainte de 2003 à 
1998 AD permet de reproduire de façon plus correcte les données mesurées dans le névé 
(∆δ CH <0.12‰) que l’utilisation d’une contrainte ponctuelle en 2003 AD 





 D’autre part, la figure IV-8-c montre que, en-dessous du changement de pente, 
l’utilisation de la fonction exponentielle conduit à un écart plus important avec les mesures 
que la fonction polynomiale, qui montre une inversion du signal autour de 60 m. Bien 
Fonction exponentielle 
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qu’aucun point de mesure n’existe entre 59 et 62 m et donc ne puisse montrer 
expérimentalement cette inversion, plusieurs éléments tendent à confirmer la forme de ce 
signal :  
 
- La distribution en âge du CH4 (figure IV-6) montre un gaz plus vieux au fond du névé 
de Berkner Island qu’au fond du névé de NGRIP. 
 
- Le rapport de mélange du CO  est similaire au fond du névé des deux sites ; il en est 
de même pour le rapport de mélange du CH  (corrigé du gradient interpolaire). 
2
4
- Les mesures réalisées sur le terrain par l’analyseur de CO  (LICOR) montrent une 
stabilité du signal et permettent d’écarter l’hypothèse d’une fuite. 
2
 

















Cependant, nous avons précédemment souligné le doute subsistant sur la validité des 
échantillons à 62 et 63 m, et, à cause du manque de données au fond du névé, cette zone est 
mal contrainte. Ainsi, par prudence, nous avons décidé de modéliser le signal isotopique au 
sein du névé, en supprimant ces deux dernières profondeurs.  
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Figure IV-9 : Evolution du δ13CH  dans le névé de Berkner Island (a et b), et écart mesures / modèle (c) 4
- Courbes noires : avec contrainte isotopique en entrée 
- Courbes bleues : sans contrainte en entrée 
 
 4Au-dessus du changement de pente 
 
Fonction polynomiale 
 L’utilisation ou non d’une contrainte en entrée du modèle conduit à des profils 
relativement proches. Ces profils montrent un signal isotopique plus lourd que les mesures 
dans le névé.  
 
Fonction exponentielle 
 Le profil généré en utilisant la contrainte ponctuelle en 2003 AD indique un signal 
isotopique plus lourd que le profil expérimental et plus lourd que le profil construit à partir 
des données de la NOAA. Dans ce dernier cas, le profil généré via l’exponentielle est 
identique à celui généré par le polynôme. Au contraire, en l’absence de contrainte, la fonction 
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 4En-dessous du changement de pente 
 
Fonction polynomiale 
 Contrairement à ce qui a été observé dans les autres cas étudiés, l’utilisation ou non de 
contrainte en entrée du modèle ne conduit pas à des profils identiques. Tandis que les données 
de la NOAA impliquent un signal isotopique plus lourd que le profil expérimental, la 
contrainte ponctuelle en 2003 AD induit un signal plus léger que les données. L’acceptation 
des scénarii est réalisée par le test du χ  (cf chapitre II). Pour chaque point, si l’écart entre la 
mesure et le modèle est inférieur au χ , le scénario est accepté, sinon, il est rejeté. Dans ce 
test, chaque point a le même poids. Quelle que soit l’évolution considérée, et en particulier à 
long terme, un point proche de la surface, aura la même influence qu’un point au fond du 
névé. Dans ce profil jusqu’à 57 m, il y a peu de données en-dessous du changement de pente ; 
alors qu’elle représente l’évolution à long terme, cette zone a alors en réalité peu de poids par 






 En-dessous de 50 m, les profils obtenus avec ou sans contrainte se rapprochent, pour 





 De façon générale, les profils modélisés montrent un signal isotopique plus lourd que 
le profil expérimental. L’utilisation des mesures réalisées par la NOAA de 1998 à 2003 AD 
génère un profil isotopique dans le névé plus proche des mesures, que l’utilisation d’une 
contrainte ponctuelle correspondant à la date de prélèvement, en particulier, dans la zone se 
situant au-dessus du changement de pente. L’écart entre modèle et mesures est alors inférieur 
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  IV-1-1-7 Evolution du δ CH  dans l’atmosphère 13 4
 
 Dans cet exercice de confrontation modèle / données, l’intérêt réside dans 
l’obtention, via le modèle, de l’évolution du δ CH  dans l’atmosphère, au cours du temps, 
capable de s’approcher au mieux des données du névé. Les figures suivantes, présentant ces 
scénarii d’évolution, intègrent également une 3  dimension, décrite dans le paragraphe II-2-6 ; 
le pourcentage de contrainte des scénarii par la gamme de profondeur balayée par l’analyse de 
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Figure IV-10 : Scénarii d’évolution du δ CH  dans l’atmosphère testés pour NGRIP 13 4
- Les courbes en trait plein représentent les scénarii générés avec une contrainte isotopique en entrée 
- Les courbes en pointillés représentent les scénarii générés sans contrainte en entrée 
- Les traits épais (plein et pointillés) représentent le meilleur scénario 
- Les traits fins (pleins et pointillés) représentent l’enveloppe des scénarii acceptés 
- L’échelle de couleur correspond au pourcentage de contrainte par le profil expérimental de δ CH  dans 
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Figure IV-11 : Scénarii d’évolution isotopique dans l’atmosphère à NGRIP (via le polynôme) et mesures 
atmosphériques directes à Alert (Arctique - NOAA) 
- Les courbes en trait plein représentent les scénarii générés avec une contrainte isotopique en entrée 
- Les courbes en pointillés représentent les scénarii générés sans contrainte en entrée 
- Les traits épais (plein et pointillés) représentent le meilleur scénario 
- Les traits fins (pleins et pointillés) représentent l’enveloppe des scénarii acceptés 
- L’échelle de couleur correspond au pourcentage de contrainte par le profil expérimental de δ13CH  dans 
le névé (bleu, contraint à 100% - rouge, contraint à 0%) 
4
- Les losanges représentent les mesures atmosphériques directes à Alert 
 
Fonction polynomiale 
 Les meilleurs scénarii générés, d’une part en introduisant un scénario isotopique en 
entrée du modèle, d’autre part sans scénario isotopique, sont identiques, à partir de 1998 AD, 
en remontant dans le temps. La figure IV-11 met en évidence la différence entre les scénarii 
de 1998 à 2001 AD, ainsi que la similitude entre le scénario simulant des variations 
saisonnières et les mesures directes dans l’atmosphère à Alert (NOAA).  
Les scénarii ainsi générés montrent un alourdissement du δ CH  d’environ 1.35‰ de 
1900 AD à nos jours, ce qui représente une tendance de 0.013‰/an sur le dernier siècle. 
D’autre part, l’échelle de couleur montre que les scénarii atmosphériques sont fiables à 60% 
jusqu’en 1950 AD environ. Ainsi, sur les 50 dernières années, le modèle propose une 
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Fonction exponentielle 
Les scénarii générés via l’équation exponentielle sont identiques, que le modèle soit 
contraint sur la période récente ou non, à partir de 1998 AD, en remontant dans le temps. De 
1998 à 2001 AD, les scénarii issus de l’équation exponentielle sont identiques à ceux issus de 
l’équation polynomiale, et nous n’avons alors pas représenté l’évolution du signal sur cette 
période. L’équation exponentielle conduit à un alourdissement du signal isotopique d’environ 
0.01‰/an sur le dernier siècle, tandis que la tendance observée sur les 50 dernières années est 
de l’ordre de 0.007‰/an.  
 
Synthèse 
 L’évolution du signal isotopique est cohérente quelque soit l’équation utilisée, 
polynomiale ou exponentielle et montre un alourdissement du δ13CH4 dans l’atmosphère 
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Figure IV-12 : Scénarii d’évolution du δ CH  dans l’atmosphère testés pour Berkner Island 13 4
- Les courbes en trait plein représentent les scénarii générés avec une contrainte isotopique en entrée 
- Les courbes en pointillés représentent les scénarii générés sans contrainte en entrée 
- Les traits épais (plein et pointillés) représentent le meilleur scénario 
- Les traits fins (pleins et pointillés) représentent l’enveloppe des scénarii acceptés 
- L’échelle de couleur correspond au pourcentage de contrainte par le profil expérimental de δ CH  dans 
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Figure IV-13 : Scénarii d’évolution isotopique dans l’atmosphère à Berkner Island (via le polynôme) et mesures 
atmosphériques directes à Pôle Sud et Baring Head (Nouvelle-Zélande) 
- Les courbes en trait plein représentent les scénarii générés avec une contrainte isotopique en entrée 
- Les courbes en pointillés représentent les scénarii générés sans contrainte en entrée 
- Les traits épais (plein et pointillés) représentent le meilleur scénario 
- Les traits fins (pleins et pointillés) représentent l’enveloppe des scénarii acceptés 
- L’échelle de couleur correspond au pourcentage de contrainte par le profil expérimental de δ13CH4 dans 
le névé (bleu, contraint à 100% - rouge, contraint à 0%) 
- Les carrés représentent les mesures directes à Pôle Sud en 1995 et 2001 AD (Sowers et al., 
prochainement soumis) 




L’utilisation du polynôme du 3  degré conduit à une évolution similaire du signal 
isotopique, de 1998 AD à 1960 AD environ, qu’une contrainte soit ou non introduite en entrée 
du modèle. Au-delà de cette date, les profils diffèrent de quelques centièmes de ‰ seulement.  
e
La figure IV-13 permet de visualiser la différence entre les scénarii générés avec ou 
sans contrainte, de 1998 à 2003 AD. Elle met également en évidence les différences entre 
l’évolution modélisée et celle déduite des mesures directes. Les mesures réalisées à Baring 
Head montrent un signal plus léger que le scénario modélisé (à partir des mesures directes à 
Pôle Sud (NOAA)) ; celles réalisées à Pôle Sud en 1995 et 2001 AD indiquent une tendance 
nettement supérieure à celle générée par le modèle. Ces différences pourraient provenir de la 
difficulté de maintenir une parfaite stabilité des standards utilisés et des systèmes analytiques 
sur de longues périodes de temps, telles que celles des mesures atmosphériques directes. 
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Les scénarii ainsi construits montrent un allègement du signal de plus de 2.5‰ depuis 
1900 AD, soit une tendance, opposée à celle de NGRIP, de –0.025‰/an. La portion ancienne 
du scénario est très peu contrainte par les données du névé. L’échelle de couleur indique que 
les scénarii atmosphériques sont fiables à 50% jusqu’à environ 1950 AD. Sur les 50 dernières 
années, le δ CH  modélisé s’est allégé d’environ 0.23‰, ce qui représente une évolution de -





Les scénarii d’évolution du δ CH  générés avec ou sans contrainte, via l’équation 
exponentielle sont identiques sur le dernier siècle, jusqu’en 1998 AD. De 1998 à 2003 AD, les 
mêmes observations que pour le polynôme peuvent être faites, c’est pourquoi nous n’avons 
pas représenté les scénarii sur cette période. 
13
4
Cette fonction génère cette fois-ci un alourdissement du δ CH  atmosphérique 
d’environ 0.009‰/an sur le dernier siècle, tandis que sur les 50 dernières années la tendance 





 L’utilisation des fonctions polynomiale et exponentielle conduit à des évolutions 
divergentes du signal isotopique. Tandis que la première fonction implique un allègement du 
δ13CH  dans l’atmosphère au cours du temps, la fonction exponentielle entraîne un 
alourdissement de ce signal. Ceci reflète le traitement différent des 2 points les plus profonds, 
par chacune des équations, l’une générant une inversion du δ CH , alors que l’autre génère 






aBerkner Island jusqu’à 57 m 
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Figure IV-14 : Scénarii d’évolution du δ CH  dans l’atmosphère testés pour Berkner Island –2 points 13 4
- La courbe en trait plein représente le meilleur scénario généré avec une contrainte en entrée 
- La courbe en pointillés représente le meilleur scénario généré sans contrainte  
- L’échelle de couleur correspond au pourcentage de contrainte par le profil expérimental de δ CH  dans 
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Fonction polynomiale 
 Les scénarii atmosphériques générés par l’intermédiaire de la fonction polynomiale 
sont nettement différents suivant les contraintes utilisées en entrée du modèle. Sur le dernier 
siècle, l’évolution du δ CH  atmosphérique construite en utilisant les données de la NOAA 
jusqu’en 1998 AD est de l’ordre de –0.009‰/an, tandis que celle générée en utilisant la 
contrainte ponctuelle en 2003 AD est de l’ordre de -0.045‰/an. L’échelle de couleur indique 
que, en 1950 AD, les scénarii atmosphériques sont fiables à environ 80%. Ainsi, sur les 50 
dernières années, en présence d’une contrainte, la tendance est de l’ordre de 0.0004‰/an, 





 Il apparaît que les meilleurs scénarii atmosphériques générés via la fonction 
exponentielle sont identiques qu’une contrainte soit ou non utilisée. 
Ainsi, sur le dernier siècle le δ CH  s’est alourdi d’environ 0.008‰/an, tandis que sur 





 A l’instar du profil complet de Berkner Island, l’utilisation des fonctions polynomiale 
ou exponentielle conduit à des résultats divergents, impliquant un allègement du signal 
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aRésumé 
 
 Les différentes tendances obtenues pour chaque site sont regroupées dans le tableau 
IV-2.  
 














1900 AD       
0,01 0,01 0,009 0,009 0,008 0,008 
Polynôme 0,013 0,013 -0,025 -0,025 -0,009 -0,04 
1950 AD       
Exponentielle 0,007 0,007 0,004 0,004 0,005 0,005 
Polynôme 0,007 0,007 -0,004 -0,004 0,0004 0,0004 
Exponentielle 
Tableau IV-2 : Tableau récapitulatif des tendances observées sur le signal δ13CH4 à NGRIP et Berkner Island. 
 
 
 Si la fonction polynomiale conduit à des résultats divergents suivant le site étudié 
(alourdissement du signal à NGRIP / allègement à Berkner Island), la fonction exponentielle 
implique systématiquement un alourdissement du signal depuis le début du 20e siècle. Au vu 
des diverses observations réalisées sur l’évolution du méthane (rapport de mélange et 
composition isotopique) dans l’atmosphère, et compte tenu de la signature isotopique de 
certaines sources à l’amplitude croissante (cf sources anthropiques), il semble qu’un 
allègement de la composition isotopique du CH4 atmosphérique ne soit pas envisageable. La 
fonction polynomiale paraît alors mal adaptée à la représentation de l’évolution du δ13CH4, 
pour les cas étudiés.  
 
D’autre part, dans le cas de la fonction exponentielle, il apparaît que les tendances 
déduites du profil de Berkner Island complet sont identiques à celles générées par le profil 
amputé des points à 62 et 63 m. Cependant, les scénarii construits à partir de ce dernier profil 
sont mieux contraints (80%) que ceux obtenus à partir du profil complet (50%). Ainsi, la suite 
de la discussion se basera sur les tendances obtenues via le profil jusqu’à 57 m. 
 
Enfin, dans le cas de la fonction exponentielle, depuis 1900 AD, il semble que 
l’évolution du δ13CH4 dans l’atmosphère soit sensiblement identique à NGRIP qu’à Berkner 
Island, quel que soit le scénario utilisé pour contraindre le modèle. L’alourdissement du signal 
isotopique se situe alors entre 0.008 et 0.011‰/an. Cette tendance est à considérer avec 
 189
Chapitre IV. Résultats et interprétation 
grande prudence puisque, sur cette période, les scénarii ne sont que faiblement contraints par 
les données du névé. 
En revanche, depuis 1950 AD, les scénarii étant contraints à au moins 50%, les 
tendances peuvent être exploitées de façon plus fiable. Ainsi, sur les 50 dernières années, il 
semble que la tendance sur le signal isotopique soit environ 2 fois plus importante à NGRIP 
qu’à Berkner Island avec une évolution pour le 1er site de 0.007‰/an et d’environ 
0.0035‰/an pour le 2e site.  
En considérant ces deux sites uniquement, il apparaît que l’évolution de la 
composition isotopique du CH4 dans l’atmosphère est plus importante dans l’hémisphère nord 
que dans l’hémisphère sud. Compte tenu des écarts entre modèles et mesures, pour tous les 
cas étudiés, il semble que l’évolution la plus fiable (écart minimum) soit obtenue à NGRIP, 
via l’équation exponentielle et en utilisant des données atmosphériques pour contraindre le 
modèle. Néanmoins, nous avons souligné les différentes incertitudes liées à la paramétrisation 
du modèle, impliquant alors des incertitudes non négligeables sur les scénarii générés. Les 





 Les mesures réalisées sur l’air piégé dans la glace de Siple Dome ainsi que sur l’air du 
névé de Pôle Sud suggèrent que le δ13CH4 était d’environ –48.8±0.3‰ au début du 19e siècle 
et a augmenté de façon exponentielle jusqu’à une valeur d’environ –46.7‰ en 2001 AD. 
D’autre part, les deux prélèvements d’air sur le névé de Pôle Sud effectués en 1995 et 2001 
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Records of the δ13C of atmospheric CH4 over the last two centuries as recorded in 
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Methane is one of the important greenhouse gases accumulating in the atmosphere today.  The 
increased loading over the past two centuries is thought to be the result of increased 
anthropogenic emissions.  Here we present records of the δ13C of CH4 in firn air from the 
South Pole and in trapped bubbles in a short ice core from Siple Dome, Antarctica that help 
constrain historical emissions of various sources throughout the last two centuries. Using two 
firn air samplings in 1995 and 2001 we calculate that δ13CH4 has increased by an average of 
0.06±0.02‰/yr.  Our ice core results suggest the δ13C of atmospheric CH4 has increased by 
1.8±0.2‰ between 1820 AD and 2001AD.  The δ13CH4 changes in both data sets are the 
result of an increase in the relative proportion of CH4 sources with elevated 13C/12C isotope 
ratios.  One explanation for observed trends involves a 16 Tg/yr increase in CH4 emissions 
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Introduction 
 
Methane (CH4) is a greenhouse gas that is currently accumulating in the atmosphere at a rate 
(now declining) of about 0.4% per year.  Over the past two centuries, the atmospheric CH4 
concentration has doubled in response to increasing anthropogenic related emissions.  The 
primary anthropogenic CH4 sources are ruminants, rice paddies, landfills, natural gas release 
and biomass burning.  The largest natural source is wetlands followed by natural fires, 
termites and oceanic emissions including clathrate destabilization (for a thorough review, see 
Reeburgh, W. S. [2004]).  The total CH4 source strength at any point in time can be estimated 
knowing the rate at which CH4 accumulates in the atmosphere and the loss of CH4 via OH 
oxidation in the troposphere.  This exercise does not, however, provide any information about 
the relative contributions of the various sources.  In order to refine estimates of the magnitude 
of each individual source, measurements of the δ13C of atmospheric CH4 (δ13CH4) have been 
made.  Knowing the characteristic isotope composition of the various sources, one can 
improve our understanding of the historical emissions.  Information of this type is important 
as we estimate future climate change that may result from anthropogenically mediated 
changes in the Earth’s radiation budget [Hansen et al., 2000]. 
 
Previous studies of recent atmospheric methane trends 
 
Ice cores provide the primary means of reconstructing the composition of past 
atmospheres.  High-resolution atmospheric records have been reconstructed for the last 1000 
years from the Law Dome ice cores [Etheridge et al., 1998].  Methane concentration records 
from Law Dome have documented atmospheric loadings that have increased in an exponential 
fashion starting from ~670 ppb in 1000AD to  ~1600ppb in 1970AD.  The major cause of this 
increase is thought to be the result of anthropogenic emissions (rice, cattle, biomass burning 
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and fossil fuels) with a smaller contribution from a net reduction in the primary atmospheric 
sink (tropospheric OH).   
To date, only one set of ice core analyses have been made to estimate the δ13C of 
paleoatmospheric CH4.  Craig et al, [1988] made δ13CH4 measurements on large ice samples 
from the Crete ice core (central Greenland) and concluded that atmospheric δ13CH4 increased 
by ~2‰ over the past two centuries.  Unfortunately, Craig et al., [1988] failed to account for a 
number of important factors (gas age-ice age difference, gravitational fractionation, and the 
diffusional impact of increasing [CH4] on the δ13CH4 of firn air CH4) making his estimates of 
the net change in atmospheric δ13CH4 uncertain though the sense of the change is probably 
correct.   
 Analyses of air from the interstitial spaces around snow near the surface of polar ice 
sheets provides the means of splicing ice core records with direct measurements of the 
troposphere which began in the 1950’s.  Firn air δ13CH4 measurements indicate a positive 
recent trend of 0.03–0.10% per year for the later part of the 20th century [Bräunlich et al., 
2001; Francey et al., 1999].  By way of comparison, the current peak-to-peak amplitude of 
the seasonal δ13CH4 variations range from 0.1 to 0.2% in Southern Hemisphere sites, and 
from 0.1 to 0.4% in Northern Hemisphere sites; the pole-to-pole difference is 0.5% but 
appears to be stronger in the boreal winter compared to that observed in the boreal summer 
[Quay et al., 1999; Rice et al., 2001].  Since loss of CH4 is controlled primarily by reaction 
with OH in the troposphere, the potential influence of isotope effects associated with loss 
processes in the stratosphere have been omitted in a number of budget studies [e.g., Craig et 
al., 1988; Francey et al., 1999].  Gupta et al. [1996] pointed out, however, that the increase in 
the stratospheric Cl (with concomitant CH4 removal) should have raised tropospheric δ13CH4 
by as much as 0.7‰ over the past century.  Estimates suggest that stratospheric Cl loading 
may have increased by ~200% due to the introduction of chlorine containing freons [Flocke, 
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1999].  The magnitude of the Cl impact on tropospheric δ13CH4 has been recently reassessed 
indicating the net impact is probably between 0.2 and 0.5‰ [McCarthy et al., 2003; Wang et 
al., 2002].   
Recently, measurements of firn air from Dome C and Dronning Maud Land have 
yielded new δ13CH4 data that provide the means for extending the atmospheric record back to 
~1950AD.  Results indicate the δ13CH4 in the far southern hemisphere has increased by 
~1.7‰ since 1950AD.  The trend towards higher δ13CH4 was thought to be the result of 
increased CH4 emissions from biomass burning and fossil fuel consumption [Bräunlich et al., 
2001].     
 The present contribution extends the atmospheric record to the early 1900’s with 
analyses of firn air from the South Pole that were drawn in January 1995 and 2001[Battle et 
al., 1996].  Additionally, samples from a shallow ice core from the Siple Dome area are used 
to establish the δ13CH4 value during the 19th century.  Moreover, the two separate firn air 
samplings provide an opportunity to establish the evolution of the firn air profiles over a six-
year period from the same locale.  In the sections that follow, we initially discuss how firn air 
from South Pole has been sampled and used to reconstruct atmospheric records over the past 
century.  We then discuss the methods we used to measure δ13CH4 and present results from 
two separate S. Pole sampling expeditions measured in two labs.  In order to establish a 
preanthropogenic δ13CH4 value, a new technique was developed to extract and analyze the 
δ13CH4 of air trapped in ice from a shallow core at Siple Dome.  Finally we discuss the 
significance of the results in terms of estimating historical CH4 emissions from anthropogenic 
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Retrieving Interstitial Air from Polar Snow 
 
 The composition of air within the interstitial spaces in polar snow fields is dictated by 
the historical atmospheric record and the rate at which air mixes in a vertical sense 
[Schwander et al., 1993].  At the South Pole, the firn/ice transition occurs at ~123 meters 
below the surface (mbs) [Battle et al., 1996].  Below 123mbs, air is occluded in bubbles and 
can no longer communicate with the overlying atmosphere.  Firn air at the South Pole is 
reasonably well mixed in the upper 2-5m by wind and atmospheric pressure changes.  Below 
5m, the air mixes solely by diffusion down to ~116m, corresponding to the top of the “lock-
in” zone [Battle et al., 1996].  At this depth, the open porosity decreases to a level where the 
tortuous nature of the firn no longer allows the air within the lock-in zone to mix with the 
overlying firn air.  The air becomes effectively sealed in the firn although very few bubbles 
are apparent.  Below 116m, the age of the air increases with depth at a rate that is dictated by 
the snow accumulation rate (~8cm of ice equivalent/year). 
Over time, atmospheric compositional changes are propagated down into the firn by 
diffusion.  At Pole, the average age of CH4 molecules just above the bubble close-off region 
dates to ~1900 A.D..  Moving up the firn column, the age of the air decreases rapidly between 
123 and 116m and then more slowly from 116m to the surface.  The composition of the air at 
any depth in the firn is therefore dependent on the atmospheric history and the diffusion 
processes controlling the movement of each constituent down into the firn [Battle et al., 
1996].   
Two separate expeditions were mounted to retrieve firn air from the geographic South 
Pole.  The first expedition occurred in January of 1995 where two holes (30m apart) were 
drilled incrementally and sampled at 30 different depths using standard techniques to fill 
replicate flasks [Battle et al., 1996; Schwander et al., 1993].  In January of 2001, a similar 
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expedition was mounted using effectively the same equipment.  In 2001, two additional holes 
were drilled incrementally and sampled at a total of 31 depths.  A subset of flasks from both 
experiments was measured at NOAA/CMDL for trace gas species.  Another suite of flasks 
was measured at Princeton for the elemental and isotopic composition of O2, N2 and Ar.  The 
results from these analyses provide the basis for the firn air modeling that we discuss in a later 
section. 
 
Analytical Methodology for Measuring δ13C of CH4 
 
LGGE analyses: δ13C measurements at LGGE were made with a Finnigan MAT 252 mass 
spectrometer coupled to a Finnigan GC/combustion interface in continuous flow mode (CF-
IRMS).  CH4 was initially isolated from the major air constituents using a preconcentration 
device.  Air samples are initially expanded into a pre-evacuated 150ml sample loop that is 
subsequently flushed with pure He carrier gas for 20 minutes at 70 ml/min.  The He carrier 
stream was passed through a Haysep D column (80/100 mesh, 20 cm length, 0.32cm OD) 
held at –130°C to trap CH4 and CO2 with the remainder of the air/He directed to vent.  A six 
port Valco valve is then switched before the Haysep D column is instantaneously warmed to 
50°C to release the trapped CH4 sample and other condensable gases from the Haysep D 
column.  The CH4 and CO2 were then cryofocused onto a 3 m capillary column (fused silica 
Poraplot Q, 0.32 mm ID) at –130°C.  Finally, the focussing column was warmed to 50°C to 
release the CH4 and CO2 into a 30m Poraplot Q column where the CH4 was separated from 
CO2 and N2O.  The effluent from the Poraplot column was then fed into an oxidation furnace 
(Ni, Pt, and Cu at 980°C) where CH4 was converted to CO2.  The sample stream then passes 
through a reduction oven to remove N2O and O2 from the oxidation reactor.  After a drying 
stage (Nafion membrane), the sample was transferred to the mass spectrometer using an open 
split design, where about one third of the effluent from the chromatographic column was 
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admitted via a capillary into the ion source. The mass to charge ratio (m/e) for the 44, 45 and 
46 isotopologue peaks were integrated before the 13C/12C ratio was then calculated using the 
17O correction following Santrock and Hayes [1985].  The δ13CH4 values were reported on the 
VPDB scale using a pure CO2 working standard with a δ13CH4 value of –45.98±0.02‰.  
System checks are performed daily using a compressed air standard (CSIRO 1636) that was 
filled at Cape Grim on March 1995 in collaboration with the Commonwealth Scientific and 
Industrial Research Organisation (CSIRO) who subsequently determined the δ13CH4 value as 
–47.12±0.03‰.  Throughout the three years over which measurements have been made at 
LGGE for this study, the average δ13CH4 on this tank was –47.07±0.18‰ (N=201). 
 
PSU analyses: At PSU, we have developed a CF-IRMS technique to measure the δ13CH4 in air 
samples that is similar to previously developed techniques [Miller et al., 2002; Rice et al., 
2001].  The analytical system consists of a substantially modified PreCon device (Finnigan 
MAT) that interfaces with a MAT 252 mass spectrometer (Figure 1).  
The system was designed to measure both δ13C of CH4 as well as the δ15N and δ18O of 
N2O from a single air sample.  The details of the N2O analyses have been previously 
discussed [Sowers et al., 2002].  Initially, samples are loaded onto the PreCon between two 
1/4” ultratorr adapters.  The connections are flushed with He for 3min (15cc/min) before the 
glass valves on the 100cc sample flask are opened allowing the air to be flushed (30cc/min) 
into a chemical trap containing ascarite and MgClO4 for CO2 and H2O removal.  The air 
sample is then passed through a 1/32” stainless steel (SS) loop in liquid 
 197
Chapitre IV. Résultats et interprétation 
 
Figure 1: Schematic of the PSU preconcentration system.   
 
nitrogen (LN2) where the N2O is trapped.  The air+CH4 stream is then routed through trap #2 
at –130oC  (pentane slush) where the CH4 is trapped on a 0.32cm X 10cm SS column packed 
with 80/100 Haysep D material.  The sample container is flushed for 1400 seconds to insure 
quantitative trapping of CH4 in trap#2.  Valco valves #1 and 2 are then switched so the CH4 is 
transferred to trap#3 which contains a 1m section of the 0.32mm poraplot column immersed 
in the –130oC pentane bath.  After 500 seconds, trap#3 is raised out of the pentane bath 
mobilizing the CH4 that is then separated from other trace impurities in the remainder of the 
poraplot column before entering the oxidation furnace (Pt, Cu and Ni wires at 1050oC) for 
quantitative conversion to CO2.  The effluent from the furnace passes through a 15cm nafion 
drying system cooled to –60oC for efficient water removal [Leckrone and Hayes, 1998].  The 
sample gas stream then enters the open split leading to the ion source of the mass 
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spectrometer.  The CO2 peak is monitored with three separate faraday cups that record each 
isotope of CO2 (m/e = 44,45 and 46).  The area of each isotope peak was integrated before 
ratios of the peak areas were compared to CO2 standard peaks that were introduced before and 
after the sample for reference. 
The 13C/12C of the CH4 is referenced to a working standard of liquefied CO2 that was 
previously calibrated to VPDB using NIST CO2 reference standards (8563 and 8564).  The 
δ13CO2 of the working standard was –33.26 ± 0.07‰ (1σ, N=16) based on periodic analyses 
of the working standard against a primary lecture bottle of gaseous CO2. In all cases, the 
measured 45/44 ratios were corrected for 17O following Santrock and Hayes [1985]. 
 
Ice Core Methodology for δ13C of CH4  
The analytical methodology for extracting and analyzing trapped gases in ice can be 
broken into two distinct parts; the liberation of the trapped gases from the ice core sample and 
the δ13CH4 analysis.  The extraction of the gases from the 1-1.5kg ice core samples was 
accomplished using a “wet” extraction technique.  The outside of the ice samples were 
initially shaved to remove the outermost ~5mm of ice.  The shaved samples were then 
inserted into a 7.6cm x 35cm stainless cylinder that was sealed with a copper gasket prior to 
evacuation.  After one hour of evacuation, the cylinder was isolated and inserted into a warm 
water bath to melt the ice samples and liberate the trapped air into the headspace above the 
meltwater.  The cylinder was then transferred to a large SS Dewar where the meltwater is 
refrozen using liquid nitrogen.  After 30min, the headspace was flushed with UHP He 
(60cc/min) through a water trap (-110oC) and a Haysep D trap at –130oC where the CH4 was 
quantitatively removed from the air.  After one hour, the CH4 trap was isolated and removed 
from the system.  The trap was then connected to the PreCon and processed in an identical 
fashion as the air samples described above.  
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  Each stage of the analytical procedure was checked to quantify the degree to which the 
measured δ13CH4 reflects the δ13C of CH4 in the original sample.  To establish the integrity of 
the preconcentration/mass spectrometry, we analyzed 50-100cc (STP) aliquots of two 
compressed air standards that had been previously calibrated by Stan Tyler (UCI) as part of 
their atmospheric δ13CH4 program [Rice et al., 2001; Tyler et al., 1999].  The assigned δ13CH4 
values for the two standards (CH4 Std#1 and #2 in Table 1) are –19.6±0.03‰ and –
47.16±0.04‰, respectively.  Aliquots of these compressed air standards are routinely 
expanded into numerous 50-100cc flasks at the beginning of each day to insure the complete 
analytical protocol provides accurate and precise δ13CH4 values.  If the results on the daily 
standards are more than 0.2‰ away from the assigned value, system checks and additional 
standards are run until the results fall within the 0.2‰ tolerance.  Over the three year period 
since we began measuring δ13CH4, we have measured 51 aliquots of CH4 Std#1 and 116 
aliquots of CH4 Std#2 yielding average values of -19.6±0.3‰ and –46.86±0.2‰, respectively 
(Table 1).  The difference between the average values and the assigned values is less than 
0.2‰ suggesting our analytical procedures provide accurate δ13CH4 data with an external 
precision of 0.2‰. 
Aliquots of CH4 Std#2 air standards were processed through the entire ice core 
procedure using degassed ice from Siple Dome.  We performed eight simulated trapped gas 
transfers between October 2002 and November 2003 using 100-150cc (STP) aliquots of CH4 
Std#2 with an assigned δ13CH4 value of –47.16‰ (Table 1).  The average δ13CH4 was –47.0± 
0.3‰.  The results are indistinguishable from the assigned value indicating that the complete 
procedure did not measurably alter the isotopic composition of CH4. The standard deviation 
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about the mean for the simulated transfers is ~0.1‰ higher than that based on replicate 
analyses of the standards expanded directly into glass flasks.  We attribute the added 
uncertainty to variable amounts of water that get transferred to the PreCon with the fossil air 
sample.  Small changes in the water background in the source accompanying the sample CO2 
influence the measured 45/44 ratio through protonation of CO2 to HCO2+ (m/e=45) in the ion 
source [Leckrone and Hayes, 1998]. 
   
Table 1: Accuracy and precision of PSU analytical procedures 





Accepted  (‰) 
Assigned δ13CO2 for liquid standard (NIST) a  16 -33.26±0.07          N/A 
CH4 Std#1 ([CH4 ] = 1441 ppb, δ13CH4 =-19.6‰) b  51 -19.6±0.3    0.0 ±0.3 
CH4 Std#2 ([CH4 ] = 1776 ppb, δ13CH4 =-47.16‰) b 116 -46.86±0.2   +0.3±0.2 
Simulated transfer of CH4 Std#2    8 -47.0±0.3 +0.16 ±0.3 
Preanthropogenic air from Siple Dome Ice Core 
 Gas Ages  (1837-1907AD) 
 10 -48.8±0.3           N/A 
a Based on CF-IRMS analyses of liquid CO2 via primary gaseous CO2 that was previously calibrated to VPDB via NIST 
SRM 8563 and 8564. 
 b Assigned δ13CH4 value for the CH4 air standards were provided by Stan Tyler (UC Irvine). 
 
 
South Pole Firn Air 
The NOAA/CMDL [CH4] data show a gradually decreasing trend with depth to 114m 
with a much steeper rate of decrease below 114m to the final bubble close off at 122m where 
the measured CH4 was 910 ppb.  The 114m horizon represents the top of the lock-in zone 
below which exchange with the overlying firn is substantially restricted.  The δ13CH4 data 
show a gradually decreasing trend between the surface and 110m.  Between 110m and 122m, 
the δ13CH4 values exhibit an interesting oscillation that has not previously been observed in 
firn air studies because of their younger firn air age.  The minimum values approach –51.7‰ 
at 117m with increasing δ13CH4 values below 117m.  This oscillation is generated by the 
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faster diffusion coefficient of 12CH4 in air compared to 13CH4, superimposed on a present-day 




























Figure 2: Results of CH4 and δ13CH4 analyses on South Pole Firn air. a) CH4 data were measured on the 1995 
samples at NOAA/CMDL (Tans, P., personal communication).  The red and blue lines are the model predicted 
CH4 profiles from the Battle et al., (1996) (blue) and Rommelare et al., 1997 (red) firn models.  b) δ13CH4 
measurements at LGGE (red, 1995 and 2001) and PSU (blue, 2001 only).  Also plotted with a solid black line is 
the inferred firn air δ13CH4 profile (2001) using the BOSCAGE-8 atmospheric output with 30% of total biomass 
burning assigned to anthropogenic activities and the Battle et al., 1996 firn air model. c) The ∆δ13CH4 data are 
the difference between the 2001 and 1995 LGGE data. 
 
There are three δ13CH4 datasets plotted in Figure 2.  Two of the three δ13CH4 data sets 
were generated at LGGE; one on each of the two expeditions (1995 and 2001).  At each 
depth, multiple flasks were collected to provide enough firn air for all analyses.  All data 
plotted in Figure 2 are average results from all flasks that were measured at each depth by 
each lab (generally duplicate flasks with duplicate or triplicate analyses on each flask in each 
laboratory). δ13CH4 measurements were also made at PSU on the same 2001 flasks as an 
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intercalibration exercise.  These data, along with the corresponding LGGE data for each flask, 
are tabulated in Table 2.  All data have been corrected for gravitational fractionation using the 
δ15N of N2 measured on each flask at Princeton (Bender, M. personal communication).  
Eleven flasks were measured at PSU before shipping 20 flasks to LGGE for analyses.  Five of 
those flasks were remeasured at PSU after the LGGE analyses to check for alterations 
associated with the trans-Atlantic shipments and the LGGE analyses.  The average difference 
between the PSU analyses performed before and after the LGGE analyses was –0.05‰ 
indicating no measureable change in the δ13CH4 values.  
 Comparison of the δ13CH4 results from each flask measured at LGGE and PSU 
showed the average difference between the 19 flasks was 0.32 ± 0.28‰.  This value is 
comparable to the external precision associated with replicate analyses on a given flask 
(~0.1‰).  We interpret this close agreement as indicating the analytical procedures and 
working standards at the two laboratories are consistent within our external precision. 
 In order to compute the net change in the δ13CH4 between the two firn air expeditions 
(1995 and 2001), we interpolated the 1995 δ13CH4 profile at depths for which samples were 
taken during the 2001 expedition.  We then used the average LGGE data at each depth for the 
two samplings to calculate the difference (Figure 2).  With the exception of the 53mbs 
sample, the upper 100m showed the 2001 values to be ~0.3‰ higher than the 1995 values.  
The δ13CH4 values below 100mbs are effectively identical given our sample resolution.  This 
was expected as the air in the deeper portions of the firn has not communicated with the 
overlying atmosphere during the six years that separate the two expeditions.  We interpret this 
close agreement below 100mbs as evidence that the sampling and analytical techniques 
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Table 2: LGGE and PSU δ13CH4 data from the 2001 expedition.  
   PSU LGGE Corr. LGGE  
 Depth δ15N2 δ13CH4 δ13CH4 δ13CH4 
Flask ID (mbs) (‰ Atm N2)a (‰ PDB) (‰ PDB) (‰ PDB) b (‰) 
775 0 -0.001 -46.84±0.15 -46.67 -46.87±0.12 0.04 
SDF-49 19.99 0.107 -46.98±0.02 -47.01 -47.32±0.18 0.34 
SDF-27 19.99 0.102 -47.14±0.06 -47.03 -47.34±0.14 0.20 
523 44.47 0.242 -47.57±0.06 -47.55 -48.00±0.17 0.43 
O2/CO2#8 53.61 0.260 -47.09±0.04 -46.81 -47.28±0.19 0.19 
SP-335 69.61 0.338 -48.30±0.01 -47.83 -48.38±0.07 0.07 
SP-141 69.61 0.354 -48.30±0.17 -47.96 -48.53±0.14 0.22 
TF-23 79.4 0.412 -48.61±0.08 -48.19 -48.81±0.11 0.20 
818 100.16 0.536 -49.15±0.11 -48.72 -49.46±0.20 0.32 
SP-64 100.2 0.555 -49.77±0.08 -49.17 -49.94±0.21 0.16 
SP-2 102.8 0.538 -49.18±0.01 -49.17 -49.92±0.21 0.74 
SP-20 108 0.581 -50.32±0.05 -49.78 -50.57±0.10 0.25 
SP-37 110 0.626 -50.27±0.06 -49.95 -50.79±0.41 0.52 
SP-38 110 0.610 -50.65±0.08 -49.89 -50.71±0.08 0.07 
SP-45 113.1 0.624 -50.75±0.18 -50.34 -51.17±0.12 0.42 
TF-40 116.2 0.598 -51.27±0.01 -50.75 -51.56±0.03 0.29 
668 119.87 0.611  -50.57 -51.39±0.13  
SP-43 119.9 0.621 -50.56±0.01 -49.55 -50.38±0.13 -0.17 
O2/CO2#4 121.3 0.619 -50.05±0.03 -50.22 -51.05±0.22 1.00 
O2/CO2#6 121.3 0.649 -49.66±0.16 -49.55 -50.41±0.13 0.75 
    PSU-LGGE 0.32±0.28 
 
(a) δ15N2 of N2 measurements were made by M. Bender at Princeton and are reported with respect to atmospheric 
N2. 
(b) LGGE δ13CH4 were corrected for an additional 0.21‰ shift that was related to a change in the primary liquid 
CO2 reference tank value. 
 
 
Siple Dome Ice 
 We have analyzed 10 individual samples of ice from a shallow Siple Dome ice core 
that was drilled during the 1996/1997 field season (81o 24.18' S, 148o 18.14' W, Elevation = 
621masl, Mean annual temp = -25.4 oC, accumulation ~11cm ice/yr, [Taylor et al., 2004]). 
The depths ranged from 62.4m to 70.6m, with corresponding gas ages between 1837-
1907AD.  The average δ13CH4 was –48.8±0.37‰ (1σ).  This value has been corrected for 
gravity with three measurements of the δ15N of N2 (δ15N2  = 0.22±0.02‰) (1σ) using a 
previously described technique [Sowers et al., 1989; Sowers and Jubenville, 2000].  One 
sample from 66.5mbs (gas age =1873AD) provided a δ13CH4 value of –49.8‰.  While we 
cannot attribute the anomalous result to any identified artefact associated with the extraction, 
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we consider this value questionable given that it falls more than 1‰ below the average of the 
other nine samples (-48.7±0.1‰).  We consider the average of the nine samples (-48.7±0.1‰) 
to be the best estimate of the average δ13CH4 the later part of the 19th century. 
 
Firn Air Modelling 
 
In order to extract the atmospheric history of δ13CH4 from our firn air measurements, 
we have employed two 1-D gas diffusion models that account for the main factors influencing 
the firn air composition.  The upper few meters of firn are advectively mixed with the 
overlying atmosphere by barometric fluctuations and wind pumping.  Below this convective 
zone, air mixes solely by diffusion in an isothermal environment where gravitational 
fractionation occurs down to the top of the “lock-in” zone.  Within the lock-in zone air cannot 
communicate with the overlying firn air/atmosphere so no additional gravitational 
fractionation occurs.  Finally, as bubbles are pinched off, a small amount of air is forced 
upward because bubbles are closing off in a region of increasing hydrostatic load.   
 The two key features of a firn air model are the effective diffusivity and the open 
porosity profiles.  For both models, temperature, accumulation rate and firn structural 
parameters are held constant for the duration of the simulations.  Battle et al., [1996] 
developed records of open porosity based on the measured density profile following 
Schwander et al., [1988].  The effective diffusitivity for CO2 was initially based on the open 
porosity following Schwander et al., [1988].  The CO2 diffusivity profile was subsequently 
tuned until the model CO2 profile matched the measured profile using the Law Dome CO2 
record as the atmospheric CO2 forcing function.  Once the CO2 effective diffusivity was 
established, other trace gas species can be modeled in a forward sense using the ratio of their 
molecular diffusivities relative to CO2 [Trudinger et al., 1997].   
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 Additionally, we adapted an air transport model developed by Rommelaere et al. 
[1997] for the South Pole.  For this model, we developed an open porosity vs depth profile for 
South Pole following Goujon et al. [2003] using total gas content measurements from 
Martinerie et al., [1994].  The effective diffusivity profile was established by inverting the 
measured CO2 vs depth profile using the atmospheric CO2 record from Etheridge et al., 
[1996] as the true atmospheric record.  Once the effective CO2 diffusivity profile was 
established, other species were modelled in a forward sense after calculating individual 















+=        (1) 
 
where:    Mi= gram molecular weight of constituent i (air =0.028966 kg/mole) 
     D1 = CO2 diffusivity in air at 1 atm, and 253K (1.04m2/day) 
 
The diffusion coefficients for 12CH4 and 13CH4 were 1.471 m2/day and 1.444 m2/day, 
respectively 
In order to validate the diffusivity profile deduced from CO2 measurements, we 
utilized the well-known atmospheric CH4 record from Law Dome.  We constructed an 
atmospheric methane record for the past 300 years using ice core measurements from DE08 
and DSS ice cores from 1700 to 1978 AD [Etheridge et al., 1998], atmospheric measurements 
at Cape Grim from 1978 to 1983 [Langenfields and Fraser, 1996] and direct atmospheric 
measurements at South Pole between 1983 and the date we recovered the firn air 
([Dlugokencky et al., 1994; Dlugokencky et al., 1998]; NOAA/CMDL: 
ftp://ftp.cmdl.noaa.gov/ccg/ch4/flask/month/spomm.ch4).  This atmospheric record was run 
through both the Battle and LGGE firn models with the resulting CH4 profiles plotted in 
Figure 2 along with the measured values in 1995.  The agreement between the firn CH4 data 
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and the model reconstructions is good as seen in Figure 2, thus validating the open porosity 
and diffusivity profiles used in the model.  The average difference between the two model 
CH4 profiles is 11±10ppb.  The depth-averaged differences between the measured and 
modelled CH4 data are 22±30ppb and 11±36 ppb for the LGGE and Battle models, 
respectively.  We interpret the strong similarity between the measured and modelled CH4 
profiles as evidence that; 1) the parameterizations of the physical nature of gas mixing and 
trapping in the two models are virtually identical, and 2) the models capture the important 
factors controlling gas movement in the firn. 
 
Monte Carlo Simulations of δ13CH4 
Although routinely used for mixing ratios, the implementation of the inverse technique 
developed by Rommelaere et al., [1997] for isotope ratios has been hampered by the 
nonlinearities associated with modelling two isotopes simultaneously.  In order to construct 
atmospheric δ13CH4 records that were consistent with our firn air δ13CH4 data, we utilized a 
Monte Carlo approach with a wide range of hypothetical atmospheric δ13CH4 histories that 
were tested using the forward firn air model.  The input scenarios were parameterized as 
third-order polynomial functions that provide acceptable trends of CH4 isotopic ratios 
(obviously e.g. low-frequency sinusoidal functions would not be compatible with our 
knowledge of trace gas trends and their budgets).  The validity of each tested scenario, 
through the agreement between the modelled and experimental firn profiles, is evaluated with 
a chi test (Aballain, 2002).  Scenarios are accepted when the difference between modeled and 
experimental data is less than 0.6‰ (that is χ2≤0.36). 
The maximum and minimum atmospheric δ13CH4 values from the Monte Carlo 
simulations are plotted in Figure 3.  The color coding for the lines represents the % of air of a 
specific age that is represented in the S. Pole firn.  For example, ~25% of air from 1900AD 
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still resides in the firn with the balance (75%) either mixed out of the firn or trapped in 
bubbles below.  The lower percentage values are located just above the bubble close off 
region and the highest percentages are located at the surface.  This information is important in 
assessing the degree to which the Monte Carlo results can be applied to paleoatmospheric 
reconstructions.  As the percent of fossil surface air that is represented in the firn goes down, 
so does our confidence in the inferred paleoatmospheric δ13CH4 from the firn air analyses.  
Thus, we are less confident in the paleoatmospheric reconstructions before ~1900 AD based 
on firn air data alone.   
 
Discussion 
The evolution of δ13CH4 between 1995 and 2001 at the South Pole 
 One advantage of performing multiple firn air experiments at the same locale is the 
fact that seasonal variations in surface air are smoothed out in the firn by diffusion.  
Resampling firn air thereby provides a unique means of deciphering the compositional 
changes without having to continually sample and measure air from a site.  In this case, we 
sampled the interstitial firn air at South Pole in January of 1995 and again in January of 2001 
providing a six-year integrated window.  
To determine the net change in δ13CH4 we utilized the 1995 and 2001 δ13CH4 data 
generated at LGGE (Figure 2b).  To calculate the δ13CH4 difference we interpolated the 1995 
profile at depths sampled in 2001.  The resulting ∆δ13CH4 profile is plotted in Figure 2c.  
Discounting the anomalous 2001 sample at 53mbs, the average ∆δ13CH4 between 20 and 
103m is 0.56±0.14‰ (N=6).  This value should represent the true δ13CH4 change over the six-
year period as it was determined by measurements made in the same 
 208
Chapitre IV. Résultats et interprétation 
 
Figure 3: Records of [CH4] and δ13CH4 covering the last two centuries: a) [CH4] data from Etheridge et al., 
[1998] along with the resulting BOSCAGE predicted curve, b) model records of δ13CH4 vs time, ice core data 
from Siple Dome, direct atmospheric measurements from Baring Head [Lowe et al., 1994].  Maximum and 
minimum curves of the Monte Carlo simulations are plotted with color lines.  The color-coding corresponds to 
the % of air in the firn that is represented at the corresponding historical date.  One Siple Dome δ13CH4 value 
from 66.5mbs (1873AD) is considered questionable as it was 1‰ lower than the other 9 samples.  Also plotted 
are three BOSCAGE simulations with varying percentages of biomass burning CH4 attributed to anthropogenic 
activities.  The model simulations with 20-30% of biomass burning attributed to anthropogenic activities is in 
agreement with the Siple Dome and Monte Carlo simulation from S. Pole firn air. 
 
laboratory using identical equipment and procedures.  However, we have documented a 
measurable offset between the CSIRO air standard cylinder measurements that were made 
during the two analytical windows.  For the 1995 suite, 43 measurements of the CSIRO 
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standard were made with a mean δ13CH4 value of –47.22±0.08‰.  This value is 0.21‰ lower 
than the corresponding δ13CH4 value obtained from the same tank in 2001 (-47.01±0.012‰, 
N=25).  We attribute the different results to slightly higher water background levels 
associated with the 2001 samples [Leckrone and Hayes, 1998], an a drift in the δ13C value of 
the liquid CO2 tank that served as the working reference.  We have thus applied the 0.21‰ 
correction to all 2001 LGGE δ13CH4 values (Table 2).  Applying this difference to the 
measured ∆δ13CH4 values, we calculate that the net change in atmospheric δ13CH4 over the 
six-year period was 0.35±0.2‰.  This value translates to +0.06±0.03‰/yr for our best 
estimate of the average annual δ13CH4 change recorded in the firn at South Pole.  This value is 
slightly higher than that determined by Bräunlich et al., [2001] and Francey et al., [1999] of 
+0.04±0.01‰/yr for the last two decades of the 20th century.  The increasing δ13CH4 trend is 
thought to be the combined result of an increase in the proportion of ∆δ13CH4 emissions with 
elevated 13C/12C values and/or simply the added time needed for atmospheric δ13CH4 to adjust 
to a change in sources/sinks [Tans, 1997]. 
 
Preliminary tests with an atmospheric isotope model 
The 20th century δ13CH4 record from the South Pole firn air provides additional 
constraints on the cause of the 150% mixing ratio increase. Given the plethora of sources, 
sinks and their characteristic isotope fingerprints, it is not possible to derive a single set of 
historical emission records that will satisfy the δ13CH4 data.  To address this problem, we 
utilized an eight-box atmospheric CH4 model (BOSCAGE-8) that was constructed for 
performing long-term sensitivity tests of various emission scenarios [Marik, 1998].  Briefly, 
the BOSCAGE-8 model consists of eight boxes: six boxes cover the troposphere in 30o 
meridional bands and two for each hemisphere of the stratosphere with the boundary between 
the troposphere and stratosphere set at 200 hPa.  Model dynamics were tuned with SF6 
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following Levin and Hesshaimer [1996].  The model is based on seasonal and latitudinal 
variations in the emission and sink terms as well as the tabulated characteristic isotopic values 
adopted from the inverse modelling of Hein et al., [1997]. Starting with an initial inventory of 
sources and their distribution (Table 3), the model calculates the mixing and isotopic ratios 
inside each box taking into account the exchange times and the methane lifetime (about 8 
years) estimated from the sinks.  The free parameters of the model are the strengths of each 
source and sink and the characteristic isotope value of each source group (animals, rice, bogs, 
swamps, landfills, biomass burning, coal, oil/gas).  In order to reproduce the industrial 
increase of CH4 mixing ratio, Marik [1998] keeps the natural sources constant and sets the 
anthropogenic sources (animals, rice, landfills, coal, oil/gas and part of the total biomass 
burning) proportional to human population, as suggested by Khalil and Rasmussen [1985].  
The BOSCAGE-8 model does not have a chemical module to predict changes in [OH] that 
result from increased CH4 and CO loadings.  To account for the decreasing [OH] levels we 
adopt a 25% linear decrease between 1885 AD and the present that was suggested by Marik 
[1998] in line with results from Khalil and Rasmussen [1985].  Model runs with these settings 
compared extremely well with direct measurements of [CH4], δ13CH4, and δDCH4 during the 
1990s from three sites; Alert (82oN), Izana (28oN) and Neumayer Station (70oS) [Marik, 
1998].   
 
Sensitivity tests with BOSCAGE model 
 There are effectively two bacterial processes that liberate methane.  In 
terrestrial ecosystems, acetate fermentation is the dominant pathway whereby methanogenic 
bacteria produce methane with characteristic δ13CH4 values between –55 and –65‰ [Francey 
et al., 1999; Quay et al., 1999; Quay et al., 1991; Whiticar, 1993; Whiticar, 2000].  In deep 
sea marine sediments, CO2 reduction is the primary pathway yielding δ13CH4 values between 
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–55 and –70‰ [Whiticar et al., 1986].  The large δ13CH4 overlap between these two 
metabolic pathways makes it difficult to ascribe a given change in the atmospheric δ13CH4 to 
any particular source.  However, CH4 associated with biomass burning has a distinct δ13CH4 
values (-27±3‰, Quay et al., 1991) relative to the dominant sources.  Thus, while we cannot 
rule out changes in the characteristic δ13CH4 value for any of the anthropogenically mediated 
sources that would account for the increasing δ13CH4 values we recorded over the past 150 
years, we suggest the more likely explanation for the increasing δ13CH4 values is an increase 
in biomass burning.  To assess the magnitude of the expected increase in biomass burning that 
would account for the δ13CH4 increase, we performed three sensitivity tests involving changes 

















Chapitre IV. Résultats et interprétation 
 
Table 3: BOSCAGE-8 base scenario of CH4 sources and their characteristic δ13CH4 values for the period 1993 
AD [Marik, 1998].  The source/sink distribution for each box was determined from an adaptation of the Hein 
[1997] 3-D inversion to the 2-D construct of BOSCAGE-8.  Characteristic δ13C values were taken from the 
literature as stipulated by Hein [1997].   
 
 Emissions δ13CH4 Box1(%) Box 2(%) Box 3(%) Box 4(%) Box 5(%) Box 6(%) 
 (Tg/yr) (‰) 90-60oS 60-30oS 30-0oS 0-30oN 30-60oN 60-90oN 
Sources         
Animals 84.1 -61.5±2.9 0 4.94 18.73 41.13 35.20 0.0 
Rice 71.9 -62.5±2.8 0 0.18 13.9 77.50 8.42 0.0 
Bogs 56.1 -62.9±2.7 0 0.18 5.25 5.75 64.79 24.03 
Swamps 141.3 -62.6±3.3 0 2.9 50.19 38.36 8.21 0.35 
Landfills 23.1 -50.7±2.0 0 0.25 1.95 16.35 80.83 0.62 
Biomass 
Burning 
53.2 -25.8±2.9 0 0.2 55.95 43.85 0.0 0.0 
Coal 39.8 -34.3±2.9 0 0.0 9.95 25.93 61.02 3.10 
OilGas 47.1 -39.6±2.0 0 0.72 8.22 40.70 50.36 0.0 
Siberian 
Gas 
10.0 -39.9±2.0 0 0.0 0.0 0.0 58.33 41.67 











 -53.5 0 -60.7 -53.0 -54.4 -52.2 -56.1 
 
Sinks         
OH a -432 1.0054b 0.0079 0.0382 0.162 0.179 0.078 0.0245 




-35 1.016 b       
a CH4 loss via OH and Cl in each box is reported as in terms of the lifetime of CH4 in each box.  Units are yr-1.  
For the two stratospheric boxes (7&8), the corresponding values are 0.046yr-1 and 0.039yr-1. 
b The isotope effect of each sink term is reported as an isotope fractionation factor (α) with respect to the CH4 in 
each box.  For tropospheric OH, αΟΗ = 1.0054 is taken from [Cantrell et al., 1990]. α and αtratosphere 
(including stratospheric Cl) are model tuned parameters which are very close to literature values (α 
=1.021±0.005, [King et al., 1989]), and (αtratosphere = 1.0154±0.008, [Rice et al., 2003]). 
c  The latitudinal distribution of soil uptake was adopted from [Dörr et al., 1993] and is reported as a percentage 
of the total emissions (33Tg/yr) in each box. 
 
The optimum scenario from Marik [1998] identified 30% of the total biomass burning 
CH4 as being anthropogenic in origin.  In our first scenario, we assumed that 70% of the 
53.2Tg/yr of biomass burning methane in 1985 was related to anthropogenic activities.  Two 
other runs were made in which we assigned the anthropogenic contribution as 20% and 30% 
of total.  In all runs, the natural emissions were held constant for the duration of the model 
run.  To maintain the atmospheric loading for all three runs, the OH sink term during the 19th 
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century had to be increased by 40%, 35% and 25% relative to today’s value for the 
simulations in which anthropogenic biomass burning accounted for 20%, 30% and 70% of the 
total.  
The three corresponding δ13CH4 trends calculated with the BOSCAGE-8 model for the 
southern tropospheric box since 1790 AD are shown in Figure 3.  The output from the 
BOSCAGE-8 scenarios with 20 and 30% of total biomass burning attributable to 
anthropogenic activities envelopes both the1995 AD and 2001 AD Monte Carlo envelopes as 
well as the Siple Dome δ13CH4 results.  We interpret these results as indicating that between 
20% (11Tg/yr) and 30% (16Tg/yr) of total biomass burning CH4 is attributable to 
anthropogenic activities.  It is, however, noteworthy that this result assumes that all natural 
CH4 emissions have remained constant and the characteristic δ13CH4 values that we have 
assigned to the various sources and sinks (Table 3) have also remained constant.   
We finally utilized the δ13CH4 output from the BOSCAGE-8 model as the input for the 
forward firn model to compare the predicted firn δ13CH4 profile with our measurements.  This 
test effectively evaluates the internal consistency between the BOSCAGE model assumptions 
and the most accurate estimates of the atmospheric δ13CH4 record over the last century.  We 
utilized the BOSCAGE model output that resulted from assuming that 30% of total biomass 
burning CH4 emissions were anthropogenically produced.  This BOSCAGE atmospheric 
record was used as the surface forcing along with the CH4 loading record from Etheridge et 
al., [1998] in the Battle model ending in January of 2001.  The resulting δ13CH4 profile is 
plotted in Figure 2b (black line).  The difference between the BOSCAGE predicted δ13CH4 
profile and the measured data (omitting the 53mbs sample) is 0.08‰ with the upper portion of 
the model curve having slightly lower δ13CH4 values and the lower portion of the model curve 
having slightly higher δ13CH4 values relative to the measured depths.  Overall, we consider 
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the close agreement between the BOSCAGE model profile and the measured values as 
support for the atmospheric δ13CH4 history resulting from the chosen scenario. 
The BOSCAGE-8 model does not include a separate term for methane decomposition 
by stratospheric Cl.  Rather, we have modelled the stratospheric uptake via both OH and Cl 
with a single fractionation factor (αstrato=1.16).  This tuned parameter is very close to the 
empirically determined value (αstrato=1.153±0.008) from Rice et al., [2003].  As the 
stratospheric fractionation factor is held constant throughout the model run and stratospheric 
Cl levels must have been lower during the 18th and 19th centuries, the model predicted 
tropospheric δ13CH4 values during the 19th century are slightly higher than model runs in 
which the Cl effect had been treated separately.  The magnitude of this oversimplification 
must be less than the total effect attributable to Cl today (0.2-0.5‰) [McCarthy et al., 2003; 
Wang et al., 2002],  
These preliminary tests using our reconstructed δ13CH4 trends thus suggest that a 
significant contribution of natural biomass burning to the CH4 budget must be invoked for the 
last two centuries.  Our results also suggest that the source/sink scenario developed by Marik 
[1998] is compatible with our δ13CH4 data over the last century. Testing other scenarios was 




 We have reconstructed a record of δ13CH4 over the past two centuries 
(19th&20th) from a Siple Dome shallow ice core and two separate firn air samplings at the 
South Pole.  Our results suggest the δ13CH4 was –48.8±0.2‰ in the early 1800’s and has 
increased exponentially to present day values of –47.0‰ in 2001 AD.  The 1.8‰ δ13CH4 
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change must be related to an increase in the proportion of CH4 emissions with elevated 
13C/12C ratios. 
In order to evaluate the reconstructed δ13CH4 record in terms of historical emissions, 
we applied an 8-box atmospheric model (BOSCAGE) that accounts for meridonial transport 
and cross tropopause mixing in addition to a prescribed OH sink distribution.  The inputs for 
the model are the time dependent anthropogenic CH4 emissions (tied to world population) and 
their assigned δ13CH4 value.  One scenario that is in agreement with our isotope data invokes 
an increase in biomass burning CH4 emissions from 37 to 53 Tg/yr over the last two centuries.  
For this scenario, we maintained natural biomass burning values at 37 Tg/yr throughout the 
simulation.  We also held the isotopic composition of all other sources and sinks constant.  
Increased emissions throughout all simulations were tied to world population.  It is important 
to note that this scenario is one of many possible solutions that are consistent with our δ13CH4 
record combined with the atmospheric loading record from Etheridge et al., [1998].  We 
expect to be able to add additional constraints to this problem with future D/H measurements 
of CH4 trapped in ice.   
Finally, we sampled firn air from the South Pole station in 1995 and again in 2001 to 
establish the net change in δ13CH4 over a six year period.  Because the seasonal δ13CH4 signal 
is damped within the firn, periodic measurements at a single firn site provide an ideal means 
of determining the average δ13CH4 change over multiple years.  Over the six years separating 
the two samplings (1995 and 2001), we measured a change of 0.35±0.2‰.  This implies the 
average annual increase in δ13CH4 was 0.06±0.03‰.  This value is slightly higher than 
previous firn air estimates (0.04‰/yr) from single firn air reconstructions at Law Dome, 
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 IV-1-2 Le protoxyde d’azote 
 
IV-1-2-1 Stabilité des mesures 
 
 A l’instar de l’analyse de la composition isotopique du méthane, la validité de la 
mesure de la composition isotopique du protoxyde d’azote a pu être évaluée par la mesure du 
standard externe SIL (chapitre III). Six injections de ce standard au début de chaque analyse 
puis cinq injections entre chaque échantillon ont eu lieu, permettant alors de suivre, non 
seulement l’évolution du standard au cours du temps, mais également la stabilité du système 
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Figure IV-15 : Stabilité des mesures du standard externe SIL pendant les périodes d’analyses des échantillons de 
NGRIP et Berkner Island. 
 
 Les injections de standard réalisées pendant la période d’analyse des échantillons de 
NGRIP semblent être relativement stables. En effet, l’écart-type sur l’aire du pic du N2O est 
de l’ordre de 0.07 V. L’écart-type sur la mesure du rapport des masses 46/44 donnant accès à 
la composition isotopique de l’oxygène, est de l’ordre de 0.12‰, tandis que celui sur la 
mesure du rapport des masses 45/44 donnant accès à la composition isotopique de l’azote est 
de l’ordre de 0.09‰. 
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 Les analyses réalisées pendant la mesure des échantillons de Berkner Island montrent 
une aire plus variable pour le pic de N2O, avec un écart-type sur les mesures de l’ordre de 
0.19 V. Cette variabilité est difficile à expliquer d’autant plus que les mesures des rapports de 
masse semblent relativement stables. En effet, les écart-types sur les rapports des masses 
46/44 et 45/44 sont de l’ordre de 0.15‰ et 0.09‰, respectivement.  
 
 
  IV-1-2-2 Description des résultats 
 
 L’analyse de la composition isotopique du N2O a porté d’une part sur l’air présent 
dans le névé, d’autre part sur l’air piégé dans la glace. Ainsi, à NGRIP, deux échantillons de 
glace prélevés à 83 m et 115 m ont pu être analysés, tandis que six échantillons à 65, 70, 73, 
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A l’instar du méthane, l’allure du signal isotopique en fonction de la profondeur dans 
le névé est identique pour les deux sites et présente trois zones distinctes : 
 
- De la surface à environ 50-65 m suivant le site, le signal isotopique augmente 
faiblement. 
 
- Autour de 50-65 m, un changement de pente apparaît, accompagné d’un brusque 
changement de pente.  
 
- En-dessous du changement de pente, le signal isotopique augmente brutalement, 
jusqu’au terme de la fermeture des pores. 
 
En outre, il semble que le signal isotopique dans la glace commence à se stabiliser 





 Les écart-types moyens sur la mesure de la composition isotopique, ainsi que 
l’amplitude sur les différents signaux, entre la surface et 115 m sont regroupés dans le tableau 
IV-3.  
 
 Ecart-type névé (‰) Ecart-type glace (‰) Amplitude (‰) 
δ15N2O 0.05 0.4 3.3 
1δ15N2O 0.3 0.8 2 
2δ15N2O 0.3 0.8 4.5 
δ18O(N2O) 0.1 0.5 2 
Tableau IV-3 : Ecart-type et amplitude sur le δ15N2O, 1δ15N2O, 2δ15N2O et δ18O(N2O) à NGRIP. 
 
La composition de chaque isotopologue, s’alourdit avec la profondeur. De la surface à 
environ 65 m, le signal isotopique augmente légèrement, puis, autour de 65 m, un changement 
de pente survient entraînant une augmentation abrupte de ce signal, et ce, jusqu’à la transition 
névé-glace à environ 78 m. En-dessous de cette transition, il semble que le signal isotopique 
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aBerkner Island 
 
 Les écart-types moyens sur la mesure de la composition isotopique, ainsi que 
l’amplitude sur les différents signaux, entre la surface et 83 m sont regroupés dans le tableau 
IV-4.  
 
 Ecart-type névé (‰) Ecart-type glace (‰) Amplitude (‰) 
δ15N2O 0.05 0.4 3.3 
1δ15N2O 0.2 0.8 4.5 
2δ15N2O 0.2 0.8 3.7 
δ18O(N2O) 0.1 0.5 3 
Tableau IV-4 : Ecart-type et amplitude sur le δ15N2O, 1δ15N2O, 2δ15N2O et δ18O(N2O) à Berkner Island. 
 
Un alourdissement de la composition de chaque isotopologue avec la profondeur peut 
être observé. Le signal isotopique augmente d’abord faiblement de la surface à environ 50 m, 
puis plus brutalement à partir de cette profondeur jusqu’à la dernière profondeur 
échantillonnée dans le névé.  
Il semble que pour le δ15N2O, le signal isotopique se stabilise pour les trois derniers 
points du névé, à 57 m, 58 m et 59 m, contrairement aux autres isotopologues.  
Le phénomène inverse apparaît pour les points extraits de la glace ; en effet, si pour le 
1δ15N2O, le 2δ15N2O et le δ18O(N2O) il apparaît que le signal isotopique commence à se 
stabiliser, le δ15N2O continue à s’alourdir sensiblement. D’autre part, tandis que le gaz extrait 
à 75 m exhibe des valeurs isotopiques légères pour le δ15N2O et le 1δ15N2O, il montre des 
valeurs isotopiques plus lourdes et comprises dans la tendance formée par les points voisins, 
pour le 2δ15N2O et le δ18O(N2O). Une éventuelle contamination ne paraît alors pas à l’origine 
de ce phénomène. Bien que cette observation ne soit pas expliquée, ce point ne sera pas exclu 
de la discussion.  
 
Dans le cas du méthane, nous avons pu observer un signal isotopique atypique au fond 
du névé, et ainsi mis en évidence la possibilité d’une contamination sur les échantillons 
prélevés en-dessous de 57 m. Dans le cas du N2O, le signal isotopique ne semble pas, à 1ère 
vue, montrer une quelconque contamination. Néanmoins, par mesure de précaution et afin de 
vérifier l’influence des deux points à 58 et 59 m, nous avons généré des scénarii 
atmosphériques, à la fois à partir du profil complet, et à partir d’un profil amputé de ces deux 
points. 
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aComparaison NGRIP/Berkner Island 
 
 De la surface au changement de pente, la forme du signal isotopique du N2O dans le 
névé est très similaire entre les deux sites. Au fond du névé de Berkner Island, il semble que 
le signal commence à se stabiliser, tandis qu’il continue à s’alourdir à NGRIP. Dans la glace, 
la stabilisation du signal apparaît clairement à NGRIP, alors qu’il semble que le signal 
continue à s’alourdir à Berkner Island. Il faut cependant noter que l’âge du N2O dans la glace 
prélevée à Berkner Island est plus jeune (échantillons moins profonds) que celui du N2O dans 
la glace de NGRIP ; cette observation permet d’expliquer la différence entre la forme des 
deux signaux dans la glace.  
 
 
  IV-1-2-3 Paramétrisation du modèle de diffusion 
 
 Nous ne reviendrons pas sur la description des profils de diffusivité et de densité, déjà 
réalisée dans le paragraphe IV-1-1-3. De la même façon, l’incertitude liée à la détermination 
de ces profils peut entraîner une incertitude sur les scénarii atmosphériques modélisés.  
 Dans un premier temps, le profil de diffusivité du CO2 dans le névé a été construit ; Ce 
profil a ensuite été multiplié par le rapport entre le coefficient de diffusivité du N2O et celui 
du CO2, donnant alors accès au profil de diffusivité du N2O dans le névé. Les différents 
rapports de diffusivité sont regroupés dans le tableau IV-6.  
 
 Etant donné le temps de vie relativement long du N2O (environ 120 ans), les 
historiques de son rapport de mélange dans l’atmosphère utilisés pour tester les profils de 
densité et diffusivité, sont identiques pour NGRIP et Berkner Island. Cet historique a été 
construit en utilisant une interpolation des mesures de glace les plus reproductibles [Flückiger 
et al., 1999], le scénario déduit des mesures sur l’air du névé de Pôle Sud [Battle et al., 
1996b] et les observations atmosphériques directes à Cape Grim, Tasmanie provenant des 
mesures ALE/GAGE/AGAGE (http://cdiac.esd.ornl.gov/ftp/ale_gage_Agage/AGAGE/gc-
md/complete/tasmania). 
 Les rapports de mélange du N2O dans le névé ont été modélisés à partir des différents 
profils cités ci-dessus (densité, diffusivité, rapport de mélange). 
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Figure IV-17 : Rapports de mélange du N2O – Profils expérimental et modélisé. 
Symboles roses : névé de NGRIP 
Symboles gris : névé de Berkner Island 
Symboles foncés : données névé 
Symboles clairs : données glace 
 
- NGRIP : Le modèle indique un rapport de mélange dans le névé plus faible que les 
données expérimentales. De 0 à 65 m, l’écart entre modèle et mesures est de l’ordre de 
1.5 ppbv, tandis qu’en-dessous du changement de pente, l’écart augmente pour se 
situer autour de 2.9 ppbv. Dans la glace, le modèle implique un profil intermédiaire 
entre les deux points, et amorce correctement la stabilisation du signal. Le modèle ne 
parvient pas à reproduire parfaitement les données dans la glace ; il faut néanmoins 
garder à l’esprit l’incertitude importante sur la mesure des échantillons d’air extraits 
de cette matrice.  
 
- Berkner Island : De la surface au changement de pente, autour de 50 m, le modèle 
reproduit de façon excellente les données, puisque l’écart entre profil modélisé et 
profil expérimental est de l’ordre de 0.5 ppbv. De 50 à 59 m, cet écart augmente et 
devient environ 1.0 ppbv. Dans la glace, une stabilisation du signal, visible à la fois 
sur le profil expérimental et sur le profil modélisé, paraît intervenir à partir de 70 m 
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environ ; dans cette zone, le profil modélisé indique un rapport de mélange plus élevé 
que les mesures, avec un écart de l’ordre de 2.9 ppbv. Malgré cette différence entre les 
deux profils, nous pouvons considérer que le modèle parvient à reproduire le signal 
mesuré, validant alors les profils de diffusivité et densité utilisés. 
 
La différence entre le rapport de mélange à NGRIP et à Berkner Island est, en surface, 
de l’ordre de 1.7 ppbv. Or, la différence interhémisphérique détectée est de l’ordre de 0.75 à 1 
ppbv (cf chapitre I), et l’écart-type sur les mesures est de 0.5 ppbv. Ajoutées, ces deux valeurs 
conduisent à une différence potentiellement explicable entre les deux sites de l’ordre de 1.25 à 
1.5 ppbv. Cette valeur est légèrement inférieure à celle obtenue lors de nos mesures. La faible 
différence restante entre les deux sites pourrait éventuellement être due à un décalage sur les 
mesures de NGRIP ; elle demeure cependant inexpliquée. 
 
Pour les deux sites, il est important de noter les différences entre le modèle et les 
mesures, puisqu’elles peuvent introduire des incertitudes sur l’évolution du signal isotopique 
du N2O, construite à partir des paramètres ci-dessus mentionnés. 
 
 
IV-1-2-4 Distribution en âge 
 
 Les fonctions de distribution en âge du gaz dans le névé décrites dans le chapitre II et 
utilisées dans le cas du méthane, ont permis d’avoir accès à l’âge moyen du N2O au fond des 
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Figure IV-18 : Distribution en âge du N O dans les névés de NGRIP et Berkner Island. 
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 Tout comme pour le CH , il semble que le N O au fond du névé de NGRIP soit plus 
jeune qu’au fond du névé de Berkner Island. Le phénomène inverse semble se produire au 
changement de pente. Le profil de diffusivité généré pour le profil incomplet de Berkner 
Island conduit à un âge identique à celui généré pour le profil complet. 
4 2
Il est, en outre, important de garder à l’esprit l’incertitude sur l’âge du gaz dans le 
névé, liée à l’incertitude sur la détermination des profils de diffusivité ; cette incertitude est de 
l’ordre de ±2 ans au changement de pente, et de ±9 ans au fond du névé.  
 
 L’âge moyen du N O alors déterminé au fond de chacun des névés ainsi que 
l’accumulation en surface de chaque site ont permis d’évaluer son âge dans chaque 
échantillon de glace analysé (calcul détaillé dans le chapitre II). Les résultats sont regroupés 




Age du N O (ans) Profondeur (m)  2
NGRIP 83 90 (1911 AD) 
 115 260 (1741 AD) 
Berkner Island 65 95 (1908 AD) 
 70 128 (1875 AD) 
 73 151 (1852 AD) 
 75 167 (1836 AD) 
 80 198 (1805 AD) 
 83 216 (1787 AD) 
Tableau IV-5: Correspondance profondeur échantillonnée – âge du N O, dans la glace. 2
 
 
IV-1-2-5 Construction des scénarii isotopiques atmosphériques 
 
 L’analyse de l’air piégé dans la glace donne accès à l’évolution du gaz sur les deux 
cents à trois cents dernières années environ. Or, de façon générale, la contrainte, jusqu’alors 
exercée par les données du névé, sur les scénarii générés par le modèle s’étend sur les 50 
dernières années environ. Ajouter les données mesurées dans la glace permet donc d’ajouter 
une contrainte temporelle supplémentaire au modèle. D’autre part, le N2O extrait de la glace 
date de 1740 AD à 1910 AD environ. Ainsi, l’augmentation du rapport de mélange du N O 
dans l’atmosphère pendant cette période a pu engendrer un fractionnement diffusionnel lié à 
la différence de concentration ; le fractionnement du N O au sein du névé n’est alors plus dû 
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différents modèles utilisés (densification, diffusion, Monte-Carlo), le fractionnement introduit 
par une éventuelle diffusion (pour les échantillon extraits de la glace) est automatiquement 
pris en compte et corrigé, tout comme le fractionnement gravitationnel.  
 
Les scénarii d’évolution de la composition isotopique du protoxyde d’azote dans 
l’atmosphère, au cours du temps, sont donc générés par le modèle type Monte-Carlo. Dans un 
premier temps, la fonction polynomiale a été employée pour reproduire cette évolution. 
Cependant, les données obtenues dans la glace qui ajoutent une contrainte supplémentaire au 
modèle, ne peuvent être reproduites par cette fonction. Ainsi, aucun scénario atmosphérique, 
contraint à la fois par les mesures dans l’air du névé et par les mesures dans l’air de la glace, 
ne peut être généré par l’utilisation d’une fonction polynomiale de 3  ordre. En revanche, la 
fonction exponentielle parvient à reproduire ces données expérimentales et est donc utilisée 
pour la construction des scénarii. 
e
Pour chaque site, un seul scénario isotopique atmosphérique a été utilisé pour 
contraindre le modèle sur la période récente. Ce scénario est issu de mesures atmosphériques 
directes réalisées à Neumayer (70°S, 8°W) de 1990 AD à 2002 AD (Röckmann et Levin, en 
préparation). Une tendance sur chaque isotopologue a pu être déduite de ces mesures, sur les 
10 dernières années (valeurs regroupées dans le tableau IV-9). Cette tendance a ensuite été 
appliquée à NGRIP et à Berkner Island, en prenant comme point de départ, la composition 
isotopique du N2O en surface de chacun des névés à la date du prélèvement (2001 AD et 2003 
AD respectivement). Les différents paramètres utilisés pour la construction des scénarii 
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D /D =1.004 14N20 CO2 δ N  15 moy 1δ N 15 2δ N 15 δ O 18
D /D  ij 0.999656 0.999656 0.999656 0.995441 CO2
NGRIP     
χ  2 0.121 0.25 4 0.121 












Nombre scénarii testés 1600 1600 1600 1600 
Berkner Island     
χ  2 2 6 4 0.72 

















Nombre scénarii testés 1600 1600 1600 
Berkner Island 57 m    
1.2 4 2 0.81 















Nombre scénarii testés 1600 1600 1600 1600 
χ  2
Tableau IV-6 : Récapitulatif des paramètres utilisés pour la construction des scénarii à NGRIP et Berkner Island 




  IV-1-2-6 Comparaison modèle / mesures 
 
aNGRIP 
 4Au-dessus du changement de pente 
δ15N2O 
 Le modèle parvient à reproduire parfaitement les mesures puisque l’écart entre les 
deux est inférieur à 0.08‰. Ceci peut être expliqué par l’utilisation d’un signal isotopique 
atmosphérique contraignant le modèle, de 2001 à 1990 AD, c’est-à-dire sur une période de 11 
ans. Or, nous avons vu que l’âge du N O au changement de pente est de l’ordre de 11 ans. 
Ainsi, la zone se situant au-dessus du changement de pente est contrainte par le scénario 
isotopique utilisé en entrée du modèle, d’où l’excellent accord entre modèle et mesures. 
1δ15N2O 
 Si le modèle ne parvient pas à reproduire chaque point de mesure, il parvient 
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entre modèle et mesures de 0.3‰ au maximum, est satisfaisant, puisqu’il est compris dans 
l’incertitude sur la mesure du 1δ N O. L’utilisation d’une contrainte en entrée du modèle 
semble avoir moins d’influence que sur le δ15N2O . Ce phénomène peut être expliqué par 








2δ N O 15 2
 Des observations identiques à celles réalisées pour le 1δ N O peuvent être faites. Il est 
intéressant de noter que, lorsque le modèle conduit à un signal isotopique plus lourd que le 
profil expérimental pour le δ N O, il implique systématiquement un signal plus léger que les 
mesures pour le δ N O, et vice-versa. C’est ainsi que la combinaison des deux positions 










δ O(N O) 18 2
 L’évolution du δ18O(N O) est particulièrement bien représentée de 0 à 50 m environ, 
avec un écart entre modèle et mesures inférieur à 0.06‰. Cet écart augmente ensuite, de 50 à 
65 m, mais demeure inférieur à 0.2‰. Dans cette zone, le profil modélisé montre un signal 
isotopique plus lourd que le profil expérimental. De la même façon que pour le δ N O , 
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 4En-dessous du changement de pente 
 
δ15N2O 
 Bien que l’écart entre modèle et mesures ait sensiblement augmenté, le profil modélisé 
parvient à reproduire correctement le profil expérimental (écart inférieur à 0.1‰).  
 
1δ15N2O 
 L’écart entre modèle et mesures augmente avec la profondeur dans le névé. Il semble, 
qu’au fond du névé, le profil modélisé s’éloigne des données afin de pouvoir se rapprocher 




 Les mêmes observations que pour le 1δ N O peuvent être faites ; en revanche, le 





 De la même façon que pour le δ N O, le modèle parvient à reproduire correctement 





 4Dans la glace 
 
δ15N2O 
 Bien que le modèle implique un profil plus léger que les données, il parvient à 
reproduire correctement le profil expérimental (écart modèle / mesures inférieur à 0.15‰). 
 
1δ15N2O 
 L’écart entre modèle et mesures paraît relativement important ; cependant, inférieur à 
0.5‰, il demeure compris dans l’incertitude sur la mesure du δ N O (0.8‰), et peut ainsi 
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2δ15N2O 
 Le profil modélisé conduit à un signal isotopique plus léger que le profil expérimental. 
Il reproduit difficilement le dernier point à 115 m. L’écart entre modèle et mesures, de l’ordre 
de 0.9‰, est légèrement supérieur à l’incertitude sur la mesure du 2δ15N2O. 
 
δ18O(N2O) 
 Les données dans la glace sont parfaitement représentées par le modèle ; en effet, 
l’écart entre modèle et mesures est inférieur à 0.06‰. Dans cette zone, le profil modélisé est 
donc très bien contraint. 
 
 
 Il semble que le modèle parvienne à reproduire remarquablement bien les données 
dans le névé et dans la glace, pour le δ15N δ
difficile de représenter le 15N en position intramoléculaire. La dispersion des résultats ainsi 
que l’incertitude importante sur sa mesure rendent difficile une bonne modélisation du signal 
isotopique. Il faudra donc considérer avec prudence les scénarii atmosphériques générés pour 




18O(N2Omoy et le 2O). En revanche, il est plus 
2O et 15N 1δ15N2O. 
 
 
aBerkner Island – Profil complet 
 
 4Au-dessus du changement de pente 
δ15N2O 
 Le modèle parvient à reproduire parfaitement les données en montrant un écart avec 
les mesures inférieur à 0.06‰.  
 
1δ15N2O 
 Les données étant dispersées, le modèle peine à les reproduire ; en particulier, les deux 
points autour du changement de pente sont mal représentés et l’écart entre le profil modélisé 
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et le profil expérimental est alors de l’ordre de 0.6‰. Pour les points au-dessus de 50 m, cet 
écart est inférieur à 0.3‰. 
 
2δ15N2O 
 De la même façon, les données montrent un signal dispersé. Autour du changement de 
pente, le profil modélisé implique un signal plus léger que le profil expérimental (écart de 




 Les données sont parfaitement représentées par le modèle, puisque l’écart entre le 
profil modélisé et le profil expérimental est inférieur à 0.06‰. Bien que le point à 40 m soit 
moins bien reproduit, l’écart entre modèle et mesure demeure compris dans l’incertitude sur la 
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 4En-dessous du changement de pente 
 
δ15N2O 
 Les points en-dessous de 50 m demeurent très bien représentés par le modèle ; si 
l’écart entre le profil modélisé et les mesures est de l’ordre de 0.09‰ pour le dernier point du 
névé à 57 m, il est inférieur à 0.03‰ pour les autres points. Ceci peut être expliqué par la 
contrainte isotopique utilisée en entrée du modèle. En effet, cette contrainte s’étend de 2003 à 
1990 AD, soit sur 13 ans. Or, nous avons vu que l’âge du N2O au changement de pente est de 
l’ordre de 6 ans. Ainsi, ce scénario isotopique contraint, non seulement le modèle jusqu’au 
changement de pente, mais il le contraint également à des profondeurs inférieures à 50 m, lui 
permettant alors de reproduire correctement les données dans la partie inférieure du névé. 
 
1δ15N2O 
 De la même façon qu’au-dessus de 50 m, le signal sur le δ N O est dispersé, ce qui 
rend difficile une bonne reproduction du signal. Le modèle parvient néanmoins à construire 





 Excepté les points à 52 et 53 m, pour lesquels l’écart entre le profil modélisé et le 
profil expérimental est de l’ordre de 0.6‰, le modèle parvient à reproduire correctement le 
signal isotopique moyen, avec un écart avec les mesures inférieur à 0.2‰.  
 
δ18O(N2O) 
 Le modèle conduit à un signal isotopique sensiblement plus lourd que les données 
entre 54 et 55 m, mais reproduit correctement le fond du névé (écart modèle / mesures 
inférieur à 0.07‰). Cet accord entre profil modélisé et profil expérimental peut être dû à 
l’utilisation d’une contrainte isotopique, comme décrit dans le cas du δ15N. 
 
 4Dans la glace 
 
δ15N2O 
 Les données sont comprises dans l’enveloppe des scénarii acceptés, montrant alors 
que, en tenant compte de l’incertitude sur la mesure du δ N O dans la glace, le modèle 15 2
 239
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parvient à représenter le profil expérimental. Seul le point à 75 m n’est pas reproduit. Dans le 
paragraphe IV-1-2-2, nous avons souligné le caractère aberrant de ce point et n’avons alors 
pas tenté de le reproduire. D’autre part, le profil modélisé parvient à reproduire le début de 
stabilisation du signal se produisant en-dessous de 75 m. 
 
1 15
2δ N O 
 En excluant le point et en tenant compte des barres d’erreur sur les mesures à 75 m (cf 
paragraphe IV-1-2-2), l’enveloppe des scénarii acceptés englobe l’ensemble des données.  
 
2δ15N2O 
 De la même façon, l’ensemble des données dans la glace est compris dans l’enveloppe 
des scénarii acceptés, ce qui indique alors que, en tenant compte des incertitudes importantes 
(enveloppe et barres d’erreur), le modèle peut reproduire (même de façon imparfaite) les 
données dans la glace. 
 
δ18O(N2O) 
 Les données dans la glace sont relativement bien représentées avec un écart entre 
modèle et mesures inférieur à 0.7‰. A l’instar du δ N O, le profil modélisé reproduit 







 A l’instar de NGRIP, le modèle parvient à reproduire le signal expérimental à la fois 
dans le névé et dans la glace, pour le δ N O et le δ O(N O). Le signal très dispersé sur 
l’azote intramoléculaire rend une modélisation difficile. Ainsi, si le modèle semble reproduire 
l’évolution du δ N O et du δ N O dans le névé et la glace, il faut garder à l’esprit que les 
enveloppes des scénarii acceptés sont larges et que l’incertitude sur les mesures de ces deux 
isotopomères sont importantes, en particulier dans la glace. En conséquence, les scénarii 
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aBerkner Island – Profil jusqu’à 57 m 
 
 4Dans le névé 
 
 De façon générale, dans le névé, les profils modélisés pour chaque isotopologue sont 
identiques aux profils modélisés dans le cas du profil expérimental complet de Berkner Island. 
Nous ne reviendrons alors pas sur la comparaison entre modèle et mesures.  
 Une différence apparaît cependant au fond du névé. Tandis que pour représenter le 
profil complet, le modèle doit marquer un changement de pente (autour de 63 m), l’absence 
des deux points à 58 et 59 m permet au modèle de construire un profil lisse jusqu’au dernier 
échantillon dans la glace.  
 
 




 De la même façon que dans le névé, les profils modélisés dans la glace sont très 




 Si le modèle parvient à reproduire le signal isotopique dans le névé et la glace pour le 
δ N O et le δ18O(N O), il est plus difficile de modéliser l’évolution du δ N O et du 
2δ N O. La même prudence que pour le profil complet est à observer quant à l’interprétation 


















Chapitre IV. Résultats et interprétation 




La confrontation modèle / données, permet de valider un scénario capable de 
reproduire au mieux les données du névé ; ceci permet d’avoir accès in fine, via une autre 
sortie du modèle type Monte-Carlo, à un scénario d’évolution du δ 4 dans l’atmosphère, 
au cours du temps. Les figures suivantes, présentant ces scénarii d’évolution, intègrent 




Il est important de noter que la fonction permettant de définir l’échelle de couleur 
utilisée est applicable à la porosité ouverte et donc à l’air piégé dans le névé. Ainsi, cette 
fonction donne accès au pourcentage de contrainte des scénarii atmosphériques par l’air du 
névé. Elle n’est pas applicable à la porosité fermée et ne donne en aucun cas accès au 
pourcentage de contrainte des mêmes scénarii par l’air emprisonné dans la glace. Pour ce 
faire, il faudrait construire une fonction supplémentaire s’appliquant à la porosité fermée. Par 
manque de temps, nous n’avons pu construire ce type de fonction. Ainsi, la contrainte 
représentée par l’échelle de couleur dans la figure IV-23 n’est significative que pour l’air 
du névé, c’est-à-dire jusqu’en 1950 AD. L’écart-type sur l’âge du gaz dans la glace 
correspond, quant à lui, à la somme de l’âge moyen du gaz au fond du névé et du temps qui 
sépare la fermeture du 1  pore de la fermeture du dernier pore. Nous pouvons alors avoir, 
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Figure IV-23 : Scénarii d’évolution du δ N O, δ N O, δ N O et δ O(N O) dans l’atmosphère testés pour 
NGRIP 
15
2 2 2 2
- Les courbes en pointillés représentent l’enveloppe des scénarii acceptés 
- 
 
La courbe en trait plein représente le meilleur scénario généré par l’équation exponentielle 
1 15 2 15 18
- L’échelle de couleur correspond au pourcentage de contrainte par le profil expérimental de δ N O, 
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δ15N2O 
Le meilleur scénario représentant l’évolution du δ15N O dans l’atmosphère conduit à 
un allègement du signal d’environ 3‰ de 1700 AD à nos jours. Si la période contrainte par le 
névé est considérée, il semble que l’évolution atmosphérique soit fiable à 50%, autour de 
1970 AD. Ainsi, de 1970 AD à 2001 AD, le δ
2
15N O s’est allégé d’environ 1‰, ce qui 




Remarque : Dans le cas du CH4, la fiabilité du scénario s’étend, à 50%, jusqu’en 1950 AD. 
Pourtant, l’âge du CH4 et l’âge du N O au close-off sont très proches (58 et 60 ans 
respectivement). La différence de fiabilité des scénarii entre les deux gaz provient de la 
différence entre les profils de diffusivité ainsi qu’entre la distribution en âge de chacun des 
deux gaz. Cette remarque reste valable dans le cas de Berkner Island. 
2
L’évolution atmosphérique du δ15N en position terminale semble montrer un 
allègement du signal d’environ 2.3‰ de 1700 AD à 2001 AD. La tendance depuis les 30 
dernières années est d’environ –0.04‰/an.  
 
2δ15N2O 
Il semble que le δ N en position centrale se soit allégé d’environ 3.4‰ depuis les 300 






Ainsi, il semble que, durant les 300 dernières années, l’évolution du δ15N moyen soit 
nettement plus influencée par l’appauvrissement de l’azote en position centrale que par celui 
de l’azote en position terminale. Toutefois, l’allègement observé sur le δ N moyen depuis les 
3 dernières décennies, semble être distribué de façon équivalente entre les deux isotopomères, 
15
1δ15N2O 
Finalement, le meilleur scénario représentant l’évolution du δ O dans l’atmosphère 
conduit à un allègement du signal d’environ 1.3‰ depuis 1700 AD jusqu’à nos jours. Si les 
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15N en positions centrale et terminale. D’autre part, il apparaît que l’amplitude de l’évolution 
du δ O est beaucoup moins importante que celle du δ N, suggérant alors des mécanismes de 
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La courbe en trait plein représente le meilleur scénario généré par l’équation exponentielle 
- L’échelle de couleur correspond au pourcentage de contrainte par le profil expérimental de δ N O, 
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δ15N2O 
Le meilleur scénario représentant l’évolution du δ N dans l’atmosphère à Berkner 
Island conduit à un allègement du signal d’environ 3‰ de 1700 AD à 2003 AD (date du 
prélèvement). Ce scénario semble contraint à 50% par les données du névé jusqu’en 1970 AD 
environ. Ainsi, sur les 3 dernières décennies, le δ N atmosphérique a diminué d’environ 1‰, 





Il apparaît que le δ N montre un allègement d’environ 2.4‰ depuis 1700 AD. 





L’allègement observé sur le δ N semble être d’environ 3‰/an depuis 1700 AD, 




Enfin, le meilleur scénario représentant l’évolution atmosphérique du δ18O conduit à 
un allègement du signal d’environ 2‰, depuis 1700 AD. Sur les 30 dernières années, 
l’évolution de cet isotopologue est d’environ -0.02‰/an. 
 
Synthèse 
Ainsi, si nous considérons l’évolution de la composition isotopique du protoxyde 
d’azote depuis le début de l’ère pré-industrielle, nous pouvons constater que le signal observé 
sur le δ15N moyen semble être réparti de façon équivalente entre les deux positions centrale et 
terminale. Il apparaît que ce signal est légèrement plus influencé par l’azote en position 
terminale, si nous considérons son évolution depuis les années 70. D’autre part, il semble que 
la variation du δ O soit de moindre amplitude par rapport à celle du δ N, en particulier sur 
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Figure IV-25 : Scénarii d’évolution du δ N O, δ N O, δ N O et δ O(N O) dans l’atmosphère testés pour 
Berkner Island (-2 points) 
15 1 15 2 15
2 2 2 2
- Les courbes en pointillés représentent l’enveloppe des scénarii acceptés 
18
La courbe en trait plein représente le meilleur scénario généré par l’équation exponentielle 
L’échelle de couleur correspond au pourcentage de contrainte par le profil expérimental de δ N O, δ N2O, 








Chapitre IV. Résultats et interprétation 
δ15N2O 
Le meilleur scénario représentant l’évolution du δ N dans l’atmosphère à Berkner 
Island conduit à un allègement du signal d’environ 2.7‰ sur les 300 dernières années. Ce 
scénario semble contraint à 50% par les données du névé jusqu’en 1960 AD environ et à 
environ 90% jusqu’en 1970 AD. Sur les 3 dernières décennies, le δ N atmosphérique a 





Le signal sur le δ N montre un allègement d’environ 2.4‰, depuis 1700 AD. Depuis 




Il apparaît que le δ N a diminué d’environ 3.1‰, sur les 300 dernières années, tandis 




Enfin, le meilleur scénario représentant l’évolution atmosphérique du δ O conduit à 
un allègement du signal d’environ 2‰, depuis 1700 AD. Depuis 1970 AD, la tendance sur le 




 Ainsi, il semble que l’évolution du δ quilibrée entre les deux 
positions centrale et terminale du 15N, que ce soit sur les 300 ou sur les 30 dernières années. 
Un allègement plus important sur les isotopes de l’azote que sur ceux de l’oxygène semble en 
outre se produire, de la même façon que sur le profil « complet ». 





 Les tendances modélisées pour les trois cas présentés (NGRIP, Berkner Island 
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 NGRIP (‰) Berkner Island (‰) Berkner Island –57 m (‰) 
1700 AD    
-3 -3 -2.7 
δ N -2.3 -2.4 -2.4 
-3.4 -3 -3.1 
-1.3 -2 -2 
 NGRIP (‰/an) Berkner Island (‰/an) Berkner Island –57 m (‰/an) 




-0.04 -0.04 -0.04 
-0.03 -0.03 
δ O -0.016 -0.02 -0.02 








Tableau IV-7: Tableau récapitulatif des tendances observées sur les signauxδ N , δ N, δ N et δ O du N O 
à NGRIP et Berkner Island. 





 Bien que l’absence des deux derniers points du névé de Berkner Island conduise à des 
scénarii atmosphériques plus fiables, il apparaît clairement que la présence ou l’absence de 
ces points n’a pas d’influence sur l’évolution du signal isotopique du N O dans l’atmosphère.  2
 Si, sur les 300 dernières années, l’allègement sur le δ N  semble être réparti de 
façon équivalente entre le N en position centrale et le N en position terminale, il apparaît 
légèrement plus influencé par le N en position terminale, sur les 30 dernières années. 
Toutefois, la différence entre les deux positions est faible, et, étant donné l’incertitude sur la 





 D’autre part, que ce soit sur les 300 ou les 30 dernières années, si l’évolution du signal 
isotopique sur l’azote semble être très homogène d’un hémisphère à l’autre, il apparaît que 
l’évolution sur le δ O est plus faible à NGRIP (hémisphère nord) qu’à Berkner Island 
(hémisphère sud), en particulier depuis 1700 AD ; cette différence est moindre si l’évolution 
depuis 1970 AD est considérée. Cette observation doit être prise avec précaution, puisqu’il 
faut garder à l’esprit les nombreuses incertitudes liées à la détermination de l’évolution du 
signal isotopique du N O dans l’atmosphère (profils de diffusivité, incertitude sur les mesures, 





 Enfin, de façon générale, l’allègement observé sur les isotopes de l’oxygène est moins 









 IV-2-1 Le méthane 
 
  IV-2-1-1 Synthèse des tendances obtenues 
 
 Les résultats décrits dans le paragraphe IV-1-1 ont montré que, pour les deux sites 
d’étude, les données mesurées dans le névé contraignent à 50% environ, les scénarii 
atmosphériques générés par le modèle type Monte-Carlo, jusqu’en 1950 AD. Afin de nous 
situer dans la période de temps la plus fiable, nous focaliserons la comparaison des évolutions 
du δ C(CH ) sur les 50 dernières années, entre les différents sites. Seul le site de Pôle Sud 





 La mise en place de réseaux de surveillance n’ayant débuté qu’à la fin des années 70, 
l’accès à l’évolution de la composition isotopique du méthane au-delà de cette époque ne peut 
avoir lieu que par l’intermédiaire de l’air piégé dans le névé des sites polaires. Or, jusqu’à 
présent, peu de sites ont donné lieu à ce type d’étude : Dôme C (75°S, 123°E), Queen Maud 
Land (70°S, 11°W), Pôle Sud ([Aballain, 2002] ; [Bräunlich et al., 2001] ; [Sowers et al, 
prochainement soumis]), et Law Dome (66°S, 110°E - [Etheridge et al., 1998a]) en 
Antarctique, Devon Island (75°N, 82°W) en Arctique [Aballain, 2002]. Néanmoins, la 
présence de couches de fusion sur ce dernier site rend particulièrement difficile l’exploitation 
des résultats (non-stationnarité de la structure du névé dans le temps) [Aballain, 2002].  
Pour chacun des sites mentionnés ci-dessus, l’évolution de la composition isotopique 
du CH  dans l’atmosphère a été obtenue par l’intermédiaire du modèle type Monte-Carlo, 
utilisé dans ce travail. Ainsi, les divers scénarii atmosphériques représentant l’évolution du 
δ C(CH ) ont tous été générés selon une méthode identique. La seule différence réside dans 
l’utilisation de la fonction exponentielle, absente des études précédentes. Le tableau IV-8 
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Site Date de prélèvement (AD) Tendance (‰/an) 
Hémisphère Nord   
NGRIP 2001 0.007 
Devon Island 1998 0.017 
Hémisphère Sud   
Berkner Island 2003 0.004 
Dôme C 1999 0.016 
Queen Maud Land 1998 0.030 
Pôle Sud 1995 0.024 
Pôle Sud 2001 0.026 
Tableau IV-8 : Tendances sur le δ13CH4 calculées depuis 1950 AD. Les sites étudiés dans ce travail sont 
surlignés en jaune. 
 
 































 Plusieurs observations peuvent être faites :  
 
- D’une part, l’évolution du δ C(CH4) dans l’atmosphère à Berkner Island et NGRIP 
est de deux à cinq fois moins importante que celle obtenue dans les autres sites.  
13
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Quelles peuvent être les raisons d’une telle différence entre les sites étudiés et lequel 
représente le mieux l’évolution réelle du δ13CH  sur les 50 dernières années ? 4
 
 
  IV-2-1-2 Modélisation 
 La diffusion des gaz lors de leur passage au sein du névé, dépend de la structure de 
celui-ci – structure caractérisée par la tortuosité. Or, le modèle utilisé dans la construction des 
scénarii atmosphériques repose essentiellement sur la détermination du profil de tortuosité 
puisque ce-dernier permet de prendre en compte les phénomènes de diffusion modifiant la 
composition du gaz. Dans le paragraphe IV-1-1-3, nous avons mis en exergue que l’erreur liée 
à la détermination de ce profil pouvait être répercutée et amplifiée sur les scénarii 
atmosphériques alors générés. Par exemple, les différences observées pour le rapport de 
mélange du CH  (paragraphe IV-1-1-3), entre le profil modélisé et le profil expérimental, sont 
d’environ 30 ppbv au fond du névé ; ces 30 ppbv peuvent représenter plusieurs années 
d’évolution du CH4. Ainsi, l’incertitude sur le profil de diffusivité pourrait-elle être à l’origine 




 Afin de vérifier cette hypothèse, nous avons procédé en deux étapes.  
Dans un premier temps, les scénarii générés pour Dôme C et Queen Maud Land ont 
été prolongés jusqu’en 2003 AD puis introduit dans le modèle direct en utilisant les 
paramètres spécifiques au névé de Berkner Island. Partant d’un scénario isotopique dans 
l’atmosphère, nous aboutissons alors à un scénario isotopique dans le névé. Cette méthode 
permet ainsi de vérifier si l’évolution observée sur ces deux sites peut être compatible avec les 
paramètres utilisés à Berkner Island, en particulier, avec le profil de diffusivité. La 
prolongation des scénarii a été effectuée d’une part, en supposant le signal isotopique 
constant, d’autre part, en imposant une tendance de 0.06‰/an (Sowers et al., prochainement 
soumis) de 1998 AD à 2003 AD. 
 257
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Dans un deuxième temps, une enveloppe sur le profil de tortuosité de Berkner Island a 
été déterminée. Le modèle type Monte-Carlo a alors été utilisé afin de déterminer les scénarii 
isotopiques atmosphériques propres à Berkner Island, à partir des profils de tortuosité 



















Figure IV-27 : Evolution du δ13CH  dans le névé de Berkner Island 4
- trait plein : +0.06‰/an de 1998 AD à 2003 AD 
























Figure IV-28 : Evolution du δ CH  dans le névé de Berkner Island 13 4
- trait plein : polynôme 
- trait pointillé : exponentielle 
 
 
Signal constant de 1998 à 2003 AD (figure IV-27) 
 Le profil obtenu à partir du scénario atmosphérique de Dôme C a été augmenté de 
0.25‰ afin de d’éliminer le décalage en surface avec les données expérimentales. Ce profil 
semble reproduire correctement les mesures dans le névé, en particulier le changement de 
pente et les points entre 50 et 55 m. Il indique ensuite un signal isotopique légèrement plus 
faible que les données. 
 Le scénario atmosphérique obtenu à Queen Maud Land paraît reproduire de façon 
plus correcte que le scénario précédent, les mesures entre 0 et 50 m. Cependant, il dessine 
ensuite un profil isotopique correspondant à la limite inférieure des points du névé. 
 
Evolution du signal de 0.06‰/an de 1998 à 2003 AD (figure IV-27) 
 Le scénario atmosphérique obtenu à Dôme C, semble représenter correctement les 
données mesurées dans le névé, de la surface à environ 50 m. Il paraît ensuite reproduire la 
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 Le scénario atmosphérique obtenu à Queen Maud Land implique un profil nettement 
plus lourd que le profil expérimental, de 0 à 50 m environ. En revanche, il reproduit 





Enveloppe de tortuosité (figure IV-28) 
 
 Le profil obtenu à partir de l’enveloppe minimale du profil de diffusivité (diffusivité 
la plus faible en fonction de la profondeur) parvient à reproduire le signal mesuré de 0 à 50 m 
environ. Toutefois, il dessine un changement de pente plus précoce que le signal expérimental 
puis est décalé vers le haut du névé, impliquant une composition isotopique nettement plus 
légère. Les profils modélisés via les équations polynomiale et exponentielle sont identiques 
depuis la surface jusqu’à 50 m. L’exponentielle conduit ensuite à un profil plus léger que le 
polynôme. 
 L’enveloppe maximale du profil de diffusivité (diffusivité la plus élevée en fonction 
de la profondeur) permet d’aboutir à un profil dans le névé, plus enrichi que le profil 
expérimental sur toute la profondeur. Néanmoins, la différence entre les deux profils diminue 
avec la profondeur et le modèle reproduit correctement le fond du névé, en particulier le point 
à 56 m. L’utilisation des fonctions exponentielle et polynomiale conduit à des profils 
identiques jusqu’au changement de pente, puis l’exponentielle implique un profil plus lourd 
que le polynôme. 
 La tendance, depuis 1950 AD, impliquée par l’utilisation du profil de tortuosité 
minimal est de l’ordre de –0.02‰/an et 0.005‰/an via le polynôme et l’exponentielle 
respectivement. Le profil de tortuosité maximal conduit à une tendance de l’ordre de 
0.036‰/an et 0.009‰/an à partir du polynôme et de l’exponentielle respectivement. 
 En considérant le rapport de mélange du CH4 dans le névé, l’utilisation de l’enveloppe 
de tortuosité conduit au profil suivant (figure IV-29) : 
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Figure IV-29 : Rapport de mélange du CH4 dans le névé de Berkner Island – Profils expérimental et modélisés 
en utilisant les tortuosités moyenne, minimale et maximale. 
 
 
- Bien que les deux types de prolongation permettent de représenter l’évolution du 
signal isotopique dans le névé, il apparaît qu’un signal constant depuis 1998 AD 
 A l’instar de sa composition isotopique, le rapport de mélange du CH4 modélisé en 
utilisant la tortuosité minimale conduit à un profil moins concentré que le profil expérimental, 
tandis que la tortuosité maximale conduit à un profil modélisé plus proche des mesures 
jusqu’au changement de pente et légèrement plus concentré en-dessous de ce point. Les 
observations réalisées sur le signal isotopique sont valables sur le rapport de mélange, 
confirmant alors la validité du profil de tortuosité maximale.  
 Ainsi, plusieurs observations peuvent être faites : 
 
- Il semble qu’un scénario atmosphérique dont la tendance est de 0.016 à 0.03‰/an 
depuis les 50 dernières années puisse reproduire les données mesurées dans le névé de 
Berkner Island. Il serait alors possible d’observer une telle tendance en ce site. 
Cependant, il est important de noter le décalage entre le profil modélisé et le profil 
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reproduit de façon plus correcte les données expérimentales qu’une tendance de 
0.06‰/an sur cette période. 
 
- Des différences importantes apparaissent entre les tendances générées par les trois 
profils de tortuosité utilisés, à savoir, les profils moyen, minimum et maximum. 
Suivant le profil utilisé, la tendance peut être doublée, se situant alors dans les valeurs 
obtenues sur les autres sites antarctiques étudiés. Cette observation confirme 
l’importance du profil de diffusivité dans la détermination de scénarii atmosphériques, 
ainsi que la complexité de la paramétrisation du névé.  
 
- Des faibles différences entre les profils modélisés représentant l’évolution du signal 
isotopique dans le névé peuvent avoir un impact très important sur l’évolution de ce 





 Une méthode identique a été appliquée à NGRIP, en testant le scénario atmosphérique 
généré à Devon Island, dans le névé de NGRIP. Ce scénario montre une nette stabilisation de 
la composition isotopique du méthane depuis les années 90. Il a alors été prolongé de 1998 à 
2001 AD en imposant un signal constant. Une évolution du signal isotopique de 0.017‰/an 

























Figure IV-30 : Evolution du δ13CH4 dans le névé de NGRIP 
 
 Le profil modélisé dans le névé de NGRIP à partir du signal atmosphérique obtenu à 
Devon Island a été corrigé de 0.35‰, de façon à supprimer le décalage avec la valeur de 
surface mesurée. Malgré cette correction, le profil obtenu conduit à une composition 
isotopique nettement plus légère que les données expérimentales, sur toute la profondeur du 
névé. 
 Ainsi, il semble que l’évolution déduite à Devon Island ne puisse en aucun cas 
reproduire le signal observé dans le névé de NGRIP. Dès lors, plusieurs hypothèses peuvent 
être faites : 
 
- L’évolution de la composition isotopique du méthane peut varier de façon importante 
(multipliée par 2) d’un site polaire de l’hémisphère nord à un autre ; 
 
- La paramétrisation du névé de Devon Island, et en particulier le profil de diffusivité, a 
été faussée par les couches de fusion observées biaisant alors les scénarii 
atmosphériques générés ; 
 
- La paramétrisation du névé de NGRIP est incorrecte ; 
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Il semble très peu probable que l’évolution de la composition isotopique du méthane 
puisse varier d’un facteur 2 en deux sites très proches géographiquement, permettant alors 
d’exclure la 1ère hypothèse. [Aballain, 2002] a mis en évidence la difficulté d’interprétation 
des scénarii générés à Devon Island, du fait de la faible diffusivité effective observée, et par 
conséquent a souligné la prudence avec laquelle la tendance reconstruite devait être 
considérée. Cette observation pourrait confirmer la 2e hypothèse, tandis qu’aucun phénomène 




 IV-2-1-3 Evolution du δ13CH4 atmosphérique de 1950 à 2003 AD 
 La figure IV-31 qui suit regroupe les scénarii atmosphériques d’évolution du δ13CH4 
dans l’atmosphère depuis 1900 AD, générés via le modèle type Monte-Carlo, pour des sites 
antarctiques. D’après l’échelle de couleur, ces scénarii sont fiables à plus de 50% à partir de 
1950 AD, excepté à Queen Maud Land. 
 
Figure IV-31 : Evolution du δ13CH4 dans l’atmosphère à Dôme C, Queen Maud Land (QML) et Pôle Sud (traits 
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aDe 1950 à 1998 AD 
 
Le névé de Pôle Sud étant le névé le plus profond jusqu’alors étudié, il est également 
celui qui contient l’air le plus vieux ; cette caractéristique a pour conséquence d’impliquer une 
excellente contrainte sur les scénarii atmosphériques générés, à partir de 1950 AD (cf figure 
IV-31). La tendance déduite en ce site peut donc être considérée comme fiable. Cette 
évolution de l’ordre de 0.025‰/an est comparable aux tendances déduites à Dôme C, Queen 
Maud Land ou encore à Berkner Island, si la tortuosité maximum est utilisée.  
De 1978 à 1995 AD, des mesures atmosphériques directes à Cape Grim (41°S, 144°E), 
Tasmanie ont permis de déduire une évolution du δ13CH4 de l’ordre de 0.04‰/an (Etheridge 
et al., 1998). De 1990 AD à 1997 AD, Lassey et al. (2000) ont obtenu une tendance sur le 
signal isotopique de l’ordre de 0.03‰/an, par l’intermédiaire d’un modèle incluant des 
sources de méthane inchangées sur cette période. Ces tendances peuvent être comparées à 
celles obtenues à partir de l’air du névé.  
 
En regroupant ces différentes informations, il apparaît qu’une évolution du signal 
isotopique du méthane atmosphérique dans l’hémisphère sud de l’ordre de 0.02 à 0.04‰/an 
se soit produite, de 1950 à 1998 AD. 
 
 
Dans l’hémisphère nord, seuls les résultats obtenus par la modélisation à Devon 
Island et NGRIP, peuvent permettre de déduire des tendances sur le δ13CH4 depuis 1950 AD. 
Or, l’évolution du signal à Devon Island (0.017‰/an) semble être sujette à caution. Demeure 
alors la tendance déduite à NGRIP, de l’ordre de 0.007‰/an, sachant toute la prudence avec 
laquelle doit être considéré ce résultat.  
 
 
aDe 1998 à 2003 AD 
 
Dans l’hémisphère sud, les mesures atmosphériques directes réalisées par la NOAA à 
Pôle Sud entre 1995 et 2003 AD semblent montrer un signal relativement stable pendant cette 
période, voire une tendance négative de 1998 à 2003 AD. En revanche, les prélèvements d’air 
réalisés à la surface du névé en 1995 AD et 2001 AD (Sowers et al., prochainement soumis) 
montrent une évolution du signal d’environ 0.06‰/an.  
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Les mesures atmosphériques directes réalisées par la NIWA (Lowe, communication 
personnelle) à Baring Head (41°S, 175°E), Nouvelle-Zélande et Scott Base (78°S, 167°E), 
Antarctique montrent une tendance de 0.01‰/an et 0.02‰/an de 1995 à 2001 AD 
respectivement ; cette tendance devient négative pour les deux sites de 1998 à 2001-2003 AD.  
Ainsi, il semble que les mesures atmosphériques directes montrent une stabilisation du 
δ13CH4 depuis 1998 AD, sur l’ensemble de l’hémisphère sud (excepté la bande intertropicale), 
tandis que la mesure ponctuelle de la composition isotopique du méthane à la surface du névé 
de Pôle Sud, à six années d’intervalle, conduit à alourdissement du signal. La divergence entre 
ces résultats pourrait provenir des difficultés liées aux mesures atmosphériques directes. Ces 
mesures réalisées sur de longues périodes nécessitent en effet une parfaite stabilité (ou une 
parfaite quantification des dérives) des standards utilisés et des protocoles analytiques. Dans 
notre cas, les prélèvements espacés de six ans ont été analysés à deux ans d’intervalle, ce qui 
réduit la contribution possible de dérives systématiques dans le système analytique. Dans un 
scénario idéal, les prélèvements d’air du névé espacés de plusieurs années pourraient être 
stockés pour analyse lors d’une séquence unique. Subsistent alors seulement les risques 
d’évolution du contenu des bouteilles lors du stockage, phénomène quantifiable plus aisément 
qu’une dérive des standards ou du protocole expérimental. 
 
Dans l’hémisphère nord, des mesures directes atmosphériques de la NOAA (Miller, 
communication personnelle) à Alert (82°N, 62°W) et Point Barrow (71°N, 156°W) semblent 
montrer un signal isotopique relativement stable entre 1998 et 2003 AD. Cette stabilisation 
peut être considérée en accord avec l’évolution du signal déduite du scénario atmosphérique 





 Les scénarii d’évolution du δ13CH4 dans l’atmosphère obtenus en différents sites 
antarctiques et représentés dans la figure IV-31 ont été combinés afin de pouvoir déduire un 
meilleur scénario représentant l’évolution du signal isotopique atmosphérique dans 
l’hémisphère sud. Pour cela, nous avons considéré, en première approximation, que la 
distribution en âge utilisée pour la détermination de l’échelle de couleur est une gaussienne, 
dont l’équation est la suivante : 
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Avec, f1(x) la distribution en âge pour le site 1 
 x1, la composition isotopique du CH4 sur le site 1 à la date t 
 σ1, la probabilité d’occurrence de la composition isotopique du CH4 sur le site 1, à la 
date t 
 
 Afin d’obtenir le scénario le plus probable à partir des 4 scénarii utilisés, nous avons 

























Avec, x composition isotopique « moyenne » 
 σ la probabilité d’occurrence de la composition isotopique « moyenne » du CH4 
 n=4 dans notre cas (4 sites) 
 
 Le scénario d’évolution du δ13CH4 dans l’atmosphère depuis 1900 AD, pour 
l’hémisphère sud est représenté sur la figure IV-32. 
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Figure IV-32 : Scénario d’évolution du δ13CH4 atmosphérique en Antarctique 
 
 Ce scénario semble particulièrement fiable depuis 1950 AD (contrainte autour de 
80%). Ainsi, une évolution du δ  




13CH4 atmosphérique, dans l’hémisphère sud de
 
Dans l’hémisphère nord, à NGRIP, la tendance observée depuis 1950 AD semble 
de moindre amplitude, et le signal semble se stabiliser depuis les années 90. Cependant, 
nous avons mis en exergue la prudence avec laquelle devaient être traités ces résultats, et il 
apparaît indispensable de d’étudier d’autres sites arctiques afin de pouvoir déduire des 
tendances plus fiables. 
 
  IV-2-1-4 Alourdissement du δ13CH4 atmosphérique 
 L’évolution de la composition isotopique du méthane dépend de l’évolution de ses 
sources et de ses puits. L’alourdissement du CH4 peut alors être dû, à une augmentation des 
sources enrichies en 13C, à une augmentation des puits impliquant un fort fractionnement 
cinétique, ou encore à une combinaison des deux possibilités. 
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 Les sources enrichies en isotopes lourds sont les feux de biomasse et les combustibles 
fossiles, tandis que l’oxydation par le chlore représente le puits impliquant le plus fort 
enrichissement en 13C. 
 
 
aFeux de biomasse 
 
 
 Les feux de biomasse représentent la source de CH4 la plus enrichie en isotopes 
lourds, et se produisent principalement dans la bande intertropicale, entre 20°N et 25°S [Hao 
and Liu, 1994]. Ils représenteraient 11% des émissions totales de CH4, soit environ 50 
Tg(CH4).an-1 [Quay et al., 1991a]. Ils sont constitués d’une part naturelle et d’une part 
anthropique ; si la source naturelle est, selon tout vraisemblance, demeurée constante depuis 
le début de l’ère industrielle, la source anthropique n’a cessé d’augmenter, en lien avec 
l’augmentation de la population. A la fin des années 80, le taux annuel de déforestation aurait 
augmenté de 36% en Amérique tropicale, 12% en Afrique tropicale et 88% an Asie [FAO, 
1993]. Ces changements pourraient avoir résulté en une augmentation de 300 Tg.an-1 de 
biomasse brûlée aux tropiques [Hao et al., 1994], entraînant ainsi une augmentation des 
émissions en CH4.[Hao and Ward, 1993] ont suggéré que la quantité de CH4 émis par les feux 
de biomasse pourrait avoir augmenté de 9% pendant les années 80.  
 En faisant appel à des modèles, [Kammen and Marino, 1993], [Lelieveld et al., 1998] 
et [Houweling et al., 2000] ont estimé les émissions de CH4 dues aux feux de biomasse de 
l’ordre de 10 Tg(CH4).an-1, au milieu du 19e siècle. En utilisant la base de données EDGAR 
HYDE (Emission Data for Global Atmospheric Research – Hundred Year Database for 
Integrated Environmental Assessments), [Van Aardenne et al., 2001] ont estimé ces émissions 
à environ 7 Tg(CH4).an-1 à la fin du 19e siècle. Les estimations pour la période actuelle sont 
très variables, entre 55 Tg(CH4).an-1 [Fung et al., 1991] et 30 Tg(CH4).an-1 [Van Aardenne et 
al., 2001]. L’incertitude sur le bilan des feux de biomasse est relativement importante et il est 
alors difficile d’établir un bilan fiable. Il apparaît cependant de façon évidente que la quantité 
de CH4 émis par les feux de biomasse, et donc enrichi en isotopes lourds, a considérablement 
augmenté depuis le début de l’ère pré-industrielle. Ce phénomène a alors pu participer, in fine, 
à l’alourdissement du CH4 atmosphérique.  
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aProduction de combustibles fossiles 
 
 Les combustibles fossiles qui produisent du CH
à la source moyenne, incluent la production et la consommation de gaz naturel ainsi que les 
mines de charbon. Le gaz naturel étant constitué à 90% environ de CH
production, la consommation, la distribution ou le stockage du gaz peut être une source 
significative de CH4 dans l’atmosphère. Le gaz issu des mines de charbon est constitué à 95% 
de CH ; la quantité de CH entant avec la profondeur des dépôts, les émissions dues au 
charbon de surface sont plus faibles ([Fung et al., 1991] ; [Lelieveld et al., 1998]).  
 
 
4 enrichi en isotopes lourds par rapport 
4, toute fuite pendant la 
4 4 augm
En lien avec l’essor de l’industrie (puis indirectement avec l’utilisation du pétrole), il 
semble que les émissions de CH4 liées à ces sources, aient été multipliées par 8 environ depuis 
la fin du 19e siècle ([Van Aardenne et al., 2001] – EDGAR). L’augmentation des émissions 
s’est accélérée dans les années 70, avec un taux de croissance de 1970 à 1990 AD de l’ordre 
de 3%/an et se situait autour de 100 Tg(CH4).an-1 en 1990 AD ; depuis les années 90, ces 
émissions semblent décroître ([Van Aardenne et al., 2001] – EDGAR). Ainsi, l’accroissement 
considérable de cette source enrichie en isotopes lourds a pu intervenir dans l’alourdissement 




 Les atomes de chlore participent à l’oxydation du méthane principalement dans la 
stratosphère (cf chapitre I) et représentent jusqu’à 15% des puits du CH4 stratosphérique 
[Sugawara and al., 1997]. Le KIE de la réaction entre les deux composés, de l’ordre de 
1.0621 [Tyler et al., 2000] implique donc un fort enrichissement en 13C. Un flux de ce CH4 
enrichi en 13C, aussi minime soit-il, depuis la stratosphère en direction de la troposphère 
pourrait influencer le δ13CH4 troposphérique. Selon les modèles actuels, ce transport, 
dépendant fortement de la saison, de la latitude et de la direction du vent, enrichit le CH4 
troposphérique de 0.2 à 1.0‰ ([Gupta et al., 1996] ; [McCarthy et al., 2001] ; [Wang et al., 
2002] ).[Allan et al., 2001] ont émis la possibilité que, dans la bande extratropicale de 
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 L’augmentation du Cl dans la stratosphère est liée à l’augmentation des émissions 
anthropiques de CFCs et de composés organo-chlorés comme le CH3Cl. En utilisant un 
modèle 2D atmosphérique depuis la surface jusqu’à 24.5 km d’altitude, [Gupta et al., 1996] 
concluent que l’augmentation du Cl depuis le siècle dernier pourrait avoir conduit à une 
augmentation du δ13CH4 en surface de 0.7‰, en supposant que les concentrations antérieures 
à 1930 AD étaient égales à 20% des niveaux actuels (et dues au CH3Cl naturel). La majorité 
de cet enrichissement se serait produite au cours des années 70 et 80, période pendant laquelle 
l’apport de Cl dans la stratosphère à travers les CFCs a augmenté de façon significative. En 
utilisant également un modèle 2D, [Wang et al., 2002] estiment l’enrichissement du δ13CH4 
de 0.18 à 0.54‰. 
 
 
aChlore dans la couche limite marine 
 L’enrichissement en 13C du méthane peut également avoir lieu dans la troposphère, 
lors de son oxydation par les radicaux Cl au niveau de la couche limite marine (MBL - Marine 
Boundary Layer). En effet, des mesures dans cette couche ont mis en évidence une chimie 
hétérogène pouvant conduire à une concentration en Cl radicalaire non négligeable, fortement 
variable à la fois dans l’espace et dans le temps. Les composés mis en jeu pourraient être, 
entre autres, les aérosols sulfatés, les aérosols des sels marins (NaCl), le C2Cl4 ([Lowe et al., 
1999] ; [Singh et al., 1996 (a)]). La concentration en Cl a été estimée entre 102 et 105 
atomes.cm-3 ([Singh et al., 1996 (b); Singh et al., 1996 (a)] ; [Wingenter et al., 1996] ; 
[McCarthy et al., 2001] ; [Allan et al., 2001] ; [Lowe et al., 1999]) ; les radicaux Cl 
représenteraient un puits du CH4 de l’ordre de 5 Tg.an-1 et le KIE de la réaction pourrait être 
de l’ordre de 1.013 [Allan et al., 2001]. Il semble que le précurseur des radicaux Cl 
s’accumule durant la nuit et soit ensuite photolysé rapidement dès l’apparition du jour, 
impliquant une concentration plus importante en Cl durant les premières heures de la journée 
([Wingenter et al., 1996] ; [Singh et al., 1996 (b)]). D’autre part, la concentration en radicaux 
Cl suivrait un cycle saisonnier, identique à celui des radicaux OH [Allan et al., 2001].  
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Le C2Cl4, précédemment mentionné comme source éventuelle de chlore radicalaire 
([Singh et al., 1996 (a)]), est un polluant chimique anthropique. A cause de son temps de vie 
de l’ordre de 0.3 ans, seulement 1% atteint la stratosphère. Ainsi, dans la troposphère, 
l’augmentation de sa production pourrait avoir entraîné une augmentation de la concentration 
en radicaux Cl. L’accroissement de l’oxydation du CH4 par ces radicaux pourrait avoir 






 L’alourdissement du δ13CH4 dans l’atmosphère depuis les 50 dernières années 
pourraient donc être dû à une augmentation des émissions de CH4 des sources enrichies en 
isotopes lourds, ainsi qu’à une augmentation d’un de ses puits, le chlore. Ces tendances 
peuvent être aisément expliquées par l’apport anthropique.  
 Les résultats obtenus dans cette étude grâce aux données disponibles montrent un 
alourdissement du 13C-CH4 plus important dans l’hémisphère sud que dans l’hémisphère nord. 
Les feux de biomasse contribuent principalement à la composition isotopique dans 
l’hémisphère sud, ce qui pourrait expliquer l’enrichissement du signal isotopique plus 
important dans cet hémisphère.  
Les émissions dues aux combustibles fossiles sont concentrées dans l’hémisphère 
nord. Cependant, leur signature isotopique est plus légère que celle des feux de biomasse ; 
leur influence sur la signature atmosphérique pourrait alors être de moindre amplitude. 
D’autre part, depuis les années 90, il semble que les émissions de CH4 au nord de 50°N ait 
diminué de 10 Tg environ. Cette évolution pourrait être due à une réduction de la production 
des combustibles fossiles, en particulier des exploitations de gaz après la chute de l’Union 
Soviétique [Dlugokencky et al., 2003]. Sur les années récentes, cette diminution a pu avoir un 
effet sur la signature isotopique de la source moyenne, tendant à se stabiliser d’après nos 
mesures.  
 Il est plus difficile d’expliquer cette différence inter-hémisphérique par l’augmentation 
du chlore dans l’atmosphère ; en effet, le manque de données et d’études sur le bilan de ce 
composé entraîne des incertitudes importantes sur l’influence qu’il peut avoir sur la signature 
isotopique du CH4 atmosphérique. 
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 En l’absence de données supplémentaires permettant de reconstruire l’évolution du 
signal isotopique du CH4 dans l’hémisphère nord, et donnant accès à un bilan précis des 
sources et des puits du CH4, seules des hypothèses tentant d’expliquer l’évolution observée 
peuvent être faites. 
 
 
  IV-2-1-5 Perspectives 
aMesure du 14CH4 
 La mesure du 14C permet de distinguer les sources fossiles des sources modernes du 
CH4. Le 14C a été introduit en quantité importante dans l’atmosphère par les essais nucléaires, 
entrepris dans les années 50. Les installations nucléaires contribuent également de façon non 
négligeable au bilan atmosphérique de 14CH4, via les réacteurs à eau pressurisée. L’unique 
source de CH4 exempte de 14C est donc constituée des combustibles fossiles. Toutes les autres 
sources ont une quantité de 14C relativement similaires, de l’ordre de 120 pMC (pourcentage 
Carbone Moderne) ([Wahlen et al., 1989] ; [Quay et al., 1991a]). La quantité totale de 
combustibles fossiles (comme source de CH4) peut alors être calculée à partir des mesures de 
14CH4 global. Des estimations ont reporté que les émissions de CH4 dues aux combustibles 
fossiles représentent de 16±12% [Quay et al., 1991a] à 21±4% ([Wahlen et al., 1989] ; 
[Manning et al., 1990]) de la source totale. 
 Si les mesures du 14CH4 sont possibles sur l’air actuel, elles n’ont encore jamais été 
réalisées sur l’air plus ancien, piégé dans le névé, à cause de la très faible abondance de cet 
isotope et de la quantité d’air nécessaire à son analyse (environ 100 l). Si elles sont un jour 
possibles, ces mesures permettraient de contraindre la contribution des dégazages naturels de 
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 Des mesures du δCH3D en fonction de la composition isotopique de l’eau des marais 
suggèrent qu’environ la moitié de la variabilité du δCH3D peut s’expliquer par celle du 
δD(H2O) [Waldron et al., 1999]. Ainsi la mesure du δCH3D dans l’atmosphère pourrait aider 
à différencier les marais tropicaux des marais boréaux. D’autre part, la réaction du CH4 avec 
le chlore implique un fractionnement important sur les isotopes de l’hydrogène. Le KIE de la 
réaction, qui augmente lorsque la température diminue, se situe entre 1.47 et 1.70 ([Tyler et 
al., 2000] ; [Saueressig et al., 1996]). Or, l’augmentation de Cl dans l’atmosphère pourrait 
expliquer en partie l’enrichissement en 13CH4 au cours du temps (cf paragraphe précédent). 
Mesurer l’évolution du δCH3D, tout en tenant compte du temps d’équilibre des isotopes dans 
l’atmosphère, pourrait alors confirmer ou infirmer l’influence du Cl dans l’enrichissement 
isotopique du CH4 atmosphérique.  
 Des mesures de δCH3D ont été réalisées sur l’air des névés de Dôme C et Queen Maud 
Land [Bräunlich et al., 2001a]. Les tendances reconstruites montrent une diminution du signal 
de 1950 à 1975 AD, puis un alourdissement de 0.55±0.05‰/an sur les deux dernières 
décennies ; la valeur minimum du δD refléterait le déséquilibre entre le méthane 
atmosphérique et ses sources et puits lorsque le taux d’évolution du CH4 dans l’atmosphère 
change. Multiplier ces mesures sur l’air du névé et de la glace permettrait de comparer 
l’évolution à long terme, de ce signal isotopique en différents sites arctiques ou antarctiques, 
et apporterait une nouvelle contrainte au bilan du méthane.  
 
 
aMesure du monoxyde de carbone et de ses isotopes 
 La chimie atmosphérique du CO et celle du CH4 sont étroitement liées puisque le 
second gaz est une source du premier (cf chapitre I). Connaître l’évolution du rapport de 
mélange du CO et de ses isotopes dans le temps peut apporter une information supplémentaire 
à celle du CH4, et réciproquement. D’autre part, les feux de biomasse représentent une source 
commune à ces deux gaz. Nous avons vu que l’augmentation de cette source enrichie en 
isotopes lourds, depuis la période pré-industrielle pourrait participer à l’enrichissement du 
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CH4. En mesurant la composition isotopique du CO, une nouvelle information sur les feux de 
biomasse pourrait être obtenue et pourrait ainsi contraindre son évolution. 
 
 Jusqu’à présent, seuls les travaux de ([Haan et al., 1996] ;[Haan and Raynaud, 1998]) 
ont reporté l’évolution du rapport de mélange du CO depuis les 1000 dernières années. 
Aucune étude portant sur l’évolution à long terme de sa composition isotopique n’a encore été 
publiée. Quant aux mesures des isotopes du CO sur la période récente, notre travail a permis 
d’établir les bases analytiques nécessaires. Mais la mise au point est encore à étendre avant 




 IV-2-2 Le protoxyde d’azote 
 
IV-2-2-1 Synthèse des tendances obtenues 
 
 L’extraction du protoxyde d’azote de la glace a donné accès à la période pré-
industrielle, tandis que l’analyse de l’air interstitiel du névé a permis de déduire l’évolution du 
signal isotopique du gaz depuis 1970 AD environ (contrainte entre 50 et 80% selon le névé 
étudié). 
 
 Quelques études précédentes ont reporté l’évolution de la composition isotopique du 
N2O au cours du temps. Certaines se sont appuyées sur l’analyse de l’air du névé ([Röckmann 
et al., 2003(b)] ; [Sowers et al., 2002b]) et de la glace ([Sowers et al., 2002b], [Sowers et al., 
2003] ; [Sowers, 2001]), tandis que d’autres ont fait appel à des modèles [Rahn and Wahlen, 
2000]. Une surveillance atmosphérique a été mise en place à Neumayer (70°S, 8°W), 
Antarctique, par l’Université de Heidelberg, depuis 1990 AD, donnant accès à l’évolution 
récente du signal isotopique du N2O (Röckmann et Levin, en préparation).  
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δ15Nmoy -3.0 -3.0 -2.0 -2.0 / -1.9 -1.6 à   
-1.9 
/ 
1δ15N -2.3 -2.4 -1.8 -1.8 / / / / 
2δ15N -3.4 -3.1 -2.2 -2.2 / / / / 





        
δ15Nmoy -0.035 -0.035 -0.041 -0.041 -0.017* / -0.028 à 
-0.03 
-0.040† 
1δ15N -0.040 -0.040 -0.038 -0.038 / / / -0.064† 
2δ15N -0.036 -0.030 -0.046 -0.046 / / / -0.014† 
δ18O -0.016 -0.020 -0.025 -0.025 -0.009* / -0.023 à 
–0.036 
-0.021† 
Tableau IV-9 : Evolution de la composition isotopique du N2O au cours du temps. Les résultats obtenus dans 
cette étude sont surlignés en jaune. Tendances récentes : depuis 1970AD pour les valeurs sans symbole.  
a : [Röckmann et al., 2003(b)] 
b : [Sowers et al., 2002b] 
c : [Rahn and Wahlen, 2000] 
d : Röckmann et Levin, en préparation 
*: Tendance depuis 1900 AD 
† : Tendance depuis 1990 AD 
Tropo : la limite inférieure correspond à un signal océanique appauvri ; la limite supérieure correspond à un 






Chapitre IV. Résultats et interprétation 





















GISPII + Pôle Sud
Dome C -  QML
 



























GISPII + Pôle Sud
Dome C -  QML
 
 
Figure IV-33 : Evolution du δ15N2O et du δ18O(N2O) dans l’atmosphère selon différentes études. 
 Depuis le début de l’ère pré-industrielle, l’évolution du δ15Nmoy est cohérente, dans 
son signe, entre les différents sites étudiés. En particulier, la tendance calculée via des 
simulations numériques, incorporant les valeurs isotopiques caractéristiques des sources et 
puits principaux du N2O ainsi que les estimations des changements de source [Rahn and 
Wahlen, 2000] est similaire à l’évolution mesurée à Dôme C, Queen Maud Land et GISP II. 
En revanche, l’ensemble de ces études diffère dans l’amplitude de l’évolution depuis la 
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période pré-industrielle. Cette évolution est légèrement plus élevée à NGRIP et Berkner 
Island. Il semble donc, que le δ15Nmoy se soit allégé de 1.6 à 3.0‰. 
 Tandis que l’allègement sur le δ15Nmoy semble être réparti de façon équivalente entre 
les deux positions centrale et terminale à Dôme C et Queen Maud Land, il apparaît que son 
évolution est légèrement plus influencée par le 15N en position centrale que par le 15N en 
position terminale, à NGRIP et Berkner Island. 
 L’évolution du δ18O est similaire à NGRIP, Berkner Island (légèrement plus élevée), 
Dôme C et Queen Maud Land et est inférieure à l’évolution observée sur le δ15Nmoy en ces 
sites ; elle se situe alors entre -1.2 et -2‰. Les simulations numériques ainsi que les mesures à 
GISP II conduisent au résultat inverse, indiquant alors un allègement plus important sur le 
δ18O que sur le δ15Nmoy. Dans ce cas, l’allègement sur le signal est de l’ordre de -1.8 à -2.9‰. 
 
 
 Sur la période récente, l’allègement observé sur le δ15Nmoy par l’intermédiaire des 
mesures dans le névé est cohérent avec celui obtenu à partir des mesures directes. Bien que la 
tendance déduite de la modélisation soit légèrement inférieure à celle déduite des mesures, 
elle demeure dans la même gamme de valeurs que ces-dernières.  
L’allègement moyen sur l’azote est légèrement plus influencé par le 15N en position 
terminale qu’en position centrale, à NGRIP et Berkner Island. Alors que les mesures 
atmosphériques directes confirment cette tendance, les résultats obtenus à Dôme C et Queen 
Maud Land, semblent conduire à une répartition inverse entre les deux positions.  
L’évolution du δ18O est cohérente sur tous les sites de mesures (y compris Pôle Sud) et 
il apparaît que les isotopes de l’oxygène ont connu une évolution moins rapide que ceux de 
l’azote.  
Le scénario obtenu par [Sowers et al., 2002b], et représenté sur la figure IV-33 a été 
corrigé d’un décalage de -0.5‰ dû à une différence dans la calibration utilisée, pour les deux 
rapports isotopiques δ15N et δ18O. Malgré cette correction, les profils demeurent décalés, ce 
qui est particulièrement visible pour la période récente. Ce décalage est probablement dû à 
une différence persistante entre les différentes calibrations. En effet, il n’existe pas de 
standard international de N2O contre lequel les rapports isotopiques de ce gaz peuvent être 
mesurés. Chaque laboratoire utilise sa propre calibration, et dans notre étude, la calibration 
proposée par [Kaiser et al., 2003(a)] a été utilisée. L’absence de standard international et 
d’exercices d’intercalibration, rend donc difficile un travail de comparaisons entre 
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laboratoires, et il est alors délicat de comparer les valeurs absolues des rapports isotopiques. 
Bien-sûr, cet inconvénient n’intervient pas en terme de valeurs relatives, c’est-à-dire, en terme 
d’évolution du signal sur une période donnée. 
 
 IV-2-2-2 Discussion 
 
D’après les différents résultats répertoriés dans le tableau IV-9, trois observations 






- Allègement de la composition isotopique du N2O atmosphérique au cours du temps 
- Amplitude différente entre l’évolution du δ18O et celle du δ15Nmoy 
- Répartition non-équilibrée du δ15Nmoy entre le 15N en positions terminale et centrale 
 
 
aAllègement du signal 
A partir de calculs du bilan isotopique du N2O, [Röckmann et al., 2003(b)] ont 
caractérisé la composition isotopique des sources moyennes récentes et pré-industrielles, en 
utilisant les tendances récentes déduites des mesures des névés de Dôme C et Queen Maud 
Land, ainsi que les facteurs d’enrichissement stratosphérique. Pour cela, ils ont supposé un 
temps de vie, un fractionnement cinétique stratosphérique et un échange 
stratosphère↔troposphère constants depuis 1700 AD. Ils aboutissent alors à un allègement de 
la signature de la source moyenne depuis la période pré-industrielle. Ainsi, l’allègement du 
signal troposphérique global serait dû à une augmentation des sources appauvries en isotopes 
lourds, tandis que le flux enrichi stratosphère→troposphère n’aurait pas augmenté 
proportionnellement. Les sources naturelles étant considérées constantes (cf chapitre I), la 
source responsable de cet allègement serait alors une source anthropique appauvrie. 
En utilisant un modèle deux-boîtes, incorporant les flux des sources et puits du N2O, la 
signature isotopique pré-anthropique dérivée de l’analyse de la glace de GISP II et les facteurs 
de fractionnement stratosphériques, [Sowers et al., 2002b] concluent à une signature de la 
source anthropique actuelle de l’ordre de –7 à -13‰ pour le δ15N et de 17 à 26‰ pour le 
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δ18O. La composition isotopique actuelle du N2O dans la troposphère étant de l’ordre de 7‰ 
pour le δ15N et 44‰ pour le δ18O, ces résultats renforcent l’hypothèse d’une source 






Or, les émissions industrielles ainsi que l’agriculture constituent les sources 
anthropiques majeures du N2O (cf chapitre I). Les premières conduisent à un signal isotopique 
enrichi, mais elles ne représentent qu’une faible part dans les émissions totales. L’agriculture 
représentant la source principale du N2O anthropique, conduit quant à elle, à un signal 
isotopique appauvri en 15N et 18O ([Pérez et al., 2000; Pérez et al., 2001] ; [Kim and Craig, 
1993], [Yamulki et al., 2001]). En supposant que la moitié de l’augmentation des émissions de 
N2O due à l’agriculture provient de l’utilisation des fertilisants synthétiques (produisant du 
N2O très appauvri), et que l’autre moitié provient de fertilisants naturels (déchets organiques 
et animaux) et d’émissions indirectes (N2O dérivé des nitrates lessivés), [Pérez et al., 2001] 
déduisent de leurs mesures sur des sols, une diminution du δ15N2O troposphérique de l’ordre 
de 2.2 à 3‰, depuis l’ère pré-industrielle. Cette tendance est en excellent accord avec les 
mesures réalisées dans le névé et la glace polaire (cf tableau IV-10) et viendrait plutôt 
confirmer les résultats que nous avons obtenus sur Berkner Island et NGRIP. 
Ainsi, bien que les données sur la signature isotopique des différentes sources du N2O 
soient encore insuffisantes pour mener à bien une étude précise, il semble que l’augmentation 
de l’agriculture, couplée à un développement conséquent de l’utilisation des fertilisants, 
puisse expliquer en grande partie l’allègement de la composition isotopique du N2O dans 
l’atmosphère depuis la période pré-industrielle. 
 
aAmplitude différente δ18O - δ15N 
 Les tendances observées sur le δ18O et sur le δ15N étant significativement différentes, 
un mécanisme de fractionnement différent pour chaque isotopologue doit se produire. 
 L’atome d’oxygène dans la molécule de N2O peut provenir, soit de l’oxygène 
moléculaire, soit de l’eau contenue dans les sols. Les valeurs de δ18O(N2O) obtenues par 
[Pérez et al., 2001] semblent montrer que cet atome d’oxygène provient préférentiellement de 
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la molécule de O2, que le N2O soit produit par nitrification ou dénitrification. Or, la signature 
isotopique de O2 est plus lourde que celle de l’eau du sol. Ainsi, la présence de cette source 
« alourdie » d’oxygène pourrait avoir contrebalancé l’allègement du signal isotopique global 
sans nécessairement influencer le δ15N ; ce phénomène pourrait alors expliquer l’évolution 
moindre du δ18O par rapport au δ15N, observé à NGRIP, Berkner Island, Dôme C, Queen 
Maud Land et Pôle Sud. 
 
 
 Cependant, les tendances observées à GISP II [Sowers et al., 2002b] et modélisées 
dans la troposphère [Rahn and Wahlen, 2000] montrent un rapport inverse avec une évolution 
du δ18O plus importante que celle du δ15N, pour la période pré-industrielle. A travers les 
données mesurées à GISP II et Pôle Sud, [Sowers et al., 2002b] distinguent deux périodes : la 
majorité de l’évolution du δ18O se serait produite avant 1900 AD, tandis que l’allègement du 
δ15N se serait principalement produit durant le 20e siècle. Ils suggèrent alors un décalage en 
direction des pôles des émissions de N2O, au cours du 19e siècle : puisque l’oxygène du N2O 
peut provenir de l’eau et que la composition isotopique de l’eau s’allège lorsque l’on 
s’approche des pôles, un décalage en direction des pôles des émissions terrestres de N2O 
pourrait avoir diminué sa signature en δ18O, sans changer sa signature en δ15N.  
 Néanmoins, les mesures réalisées à partir de l’air piégé dans la glace, à NGRIP et 
Berkner Island, reflètent la composition isotopique de l’air pré-industriel, de 1740 AD à 1900 
AD environ. L’évolution observée sur le δ18O et sur le δ15N est cohérente pour les deux sites, 
et indique un allègement moins important sur l’oxygène que sur l’azote. D’autre part, ce 
rapport est conservé sur la période récente. Nos résultats ne confirment donc pas l’hypothèse 
précédente d’un changement de distribution géographique des sources terrestres du N2O au 
cours du 19e siècle. Dans notre étude, les résultats obtenus dans la glace ont été introduits 
dans le modèle de diffusion, et ont ainsi été corrigés du fractionnement produit par la 
diffusion gravitationnelle d’une part, et par une éventuelle diffusion due à l’augmentation du 
rapport de mélange du N2O depuis 1700 AD (cf chapitre II) d’autre part. Or, les échantillons 
de GISP II n’ont été corrigés que du fractionnement gravitationnel. Cette différence dans le 
traitement des données pourrait expliquer les tendances différentes obtenues. Néanmoins, 
nous pouvons nous demander si la lente augmentation du rapport de mélange du N2O de 
0.02ppbv/an, de 1700 à 1800 AD (1800 AD correspond à l’âge moyen du N2O à GISP II) peut 
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être à l’origine d’un fractionnement diffusionnel tel, qu’il pourrait introduire une différence 




 L’évolution du signal isotopique déduite par [Rahn and Wahlen, 2000] indique non 
seulement une tendance plus élevée sur le 18O que sur le 15N, comme précédemment 
mentionné, mais conduit également à un allègement plus faible du signal isotopique que les 
autres études, en particulier sur la tendance récente. Leur modèle a été contraint par les 
signatures isotopiques des sources jusqu’alors reportées. Or, nous avons souligné dans le 
chapitre I que les données concernant la composition isotopique du N2O océanique restent 
rares et la variabilité des paramètres intervenant dans son émission entraîne une incertitude 
importante sur sa détermination. Comme la valeur océanique « enrichie » utilisée semble plus 
proche des tendances déduites par les mesures que la valeur océanique « appauvrie », nous 
pouvons supposer que la signature isotopique de l’océan peut, en réalité, être plus enrichie 
que celle jusqu’alors documentée. Il apparaît en effet, que le flux de N2O émis par les 
upwellings côtiers a été sous-estimé et pourrait représenter jusqu’à 5% environ de la source 
océanique totale [Nevison et al., 2004]. Le N2O produit par dénitrification dans les zones 
d’upwellings étant enrichi en 15N et 18O [Kim and Craig, 1993], ces dernières observations 
semblent ainsi confirmer l’hypothèse d’une source océanique plus enrichie en isotopes lourds 




 Les données regroupées dans le tableau IV-9 indiquent une influence variable du 15N 
dépendant de la position sur l’évolution du δ15Nmoy, suivant les sites étudiés et la période 
considérée. Plusieurs mécanismes peuvent être proposés pour expliquer les tendances 
observées, aussi bien pour les puits que pour les sources. 
 Dans le chapitre I, nous avons vu que les processus de fractionnement dus aux puits 
stratosphériques peuvent permettre de distinguer les deux réactions impliquées dans la 
consommation du N2O, par l’intermédiaire du 15N intramoléculaire, dépendant de la position ; 
ces deux réactions sont la photolyse et la réaction avec O(1D). Tandis que la première conduit 
à un fractionnement cinétique plus important sur le 15N central, la seconde implique un 
fractionnement cinétique supérieur sur le 15N terminal. Ainsi, les résultats obtenus à NGRIP et 
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Berkner Island, pourraient indiquer que, durant la 1ère partie de la période pré-industrielle, la 
photolyse avait un rôle prépondérant dans la destruction du N2O stratosphérique ; au cours du 
temps, la réaction avec O(1D) a pu ensuite augmenter et accroître son influence sur le 
fractionnement isotopique de l’azote. La tendance récente observée via les mesures directes à 
Neumayer confirment l’influence prépondérante du 15N en position terminale, depuis la 
dernière décennie. Cette hypothèse n’est cependant pas confirmée par les résultats obtenus à 
Dôme C et Queen Maud Land qui conduisent à une répartition équivalente de l’allègement 




 Selon [Pérez et al., 2001], la nitrification, favorisée en milieu sec et aérobie, enrichit 
préférentiellement l’azote en position centrale, par rapport à la dénitrification, favorisée en 
milieu humide et anaérobie. Ainsi, la nitrification aurait pu être le processus de production 
prépondérant du N2O au début de la période pré-industrielle, laissant progressivement la place 
à la dénitrification, devenant alors une source majeure. 
 Nous avons souligné dans le paragraphe IV-1 l’incertitude importante liée aux 
tendances déduites de l’azote intramoléculaire, et la prudence avec laquelle ces tendances 
devaient être traitées. Ainsi, si les mesures directes à Neumayer semblent montrer de façon 
incontestable l’influence majeure du 15N en position terminale sur l’évolution du δ15Nmoy 
depuis 1990 AD, les résultats obtenus à partir de l’air du névé et de la glace doivent être 
traités avec davantage de circonspection. Etant donné le manque de données concernant les 
valeurs de δ15N à chaque position, les explications données ci-dessus ne constituent que des 




La comparaison de l’évolution déduite à NGRIP et Berkner Island permet de mettre en 
évidence l’homogénéité du signal sur le δ15N entre les deux hémisphères, à la différence de ce 
que nous avons observé pour le méthane. L’évolution observée sur l’azote intramoléculaire 
confirme ce résultat qui paraît logique compte tenu du temps de vie du N2O de 120 ans. La 
tendance obtenue sur le δ18O semble légèrement plus importante à Berkner Island qu’à 
NGRIP, mais, en tenant compte de l’erreur sur les mesures et de l’incertitude liée à la 
détermination du scénario, cette différence n’est pas significative. Il apparaît alors que, 
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comme attendu, l’évolution de la composition isotopique du N2O est homogène d’un 





En utilisant la même méthode que pour le méthane, décrite dans le paragraphe IV-2-1-
3, nous avons regroupé les différents scénarii obtenus à NGRIP et Berkner Island, pour 
chaque isotopologue, et proposons un scénario d’évolution de la composition isotopique du 
N2O atmosphérique, valable pour les deux hémisphères (figure IV-34). 
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Figure IV-34 : Evolution de la composition isotopique du N2O dans l’atmosphère 
 
 En compilant les deux sites NGRIP et Berkner Island, l’évolution du signal isotopique 
depuis 1700 AD ainsi que sa tendance depuis les 30 dernières années sont obtenues et 
regroupées dans le tableau IV-10. D’après la figure IV-34 , il semble que la tendance obtenue 
depuis 1970 AD soit particulièrement fiable (environ 80%). 
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 Evolution depuis 1700 AD (‰) Tendance depuis 1970 AD (‰/an) 
δ15N2O -2.69 -0.032 
1δ15N2O -2.42 -0.040 
2δ15N2O -3.06 -0.026 
δ18O(N2O) -1.96 -0.020 
Tableau IV-10 : Evolution de la composition isotopique du N2O atmosphérique depuis le début de l’ère pré-
industrielle et tendance sur le signal depuis 1970 AD. 
 
 






 La détermination du δ15N2O en position centrale et en position terminale revêt un 
intérêt particulier dans la discrimination des processus mis en jeu lors de la production ou de 
la consommation du N2O. En effet, d’une part, elle permet de différencier les deux puits 
principaux du N2O que sont la photolyse et la réaction avec O(1D) dans la stratosphère, 
d’autre part, elle permet de distinguer ses deux processus majeurs de production, la 
nitrification et la dénitrification [Pérez et al., 2001]. Elle apporte donc, de façon incontestable 
une contrainte supplémentaire dans la détermination du bilan et de l’évolution de ce gaz dans 
l’atmosphère.  
 Cependant, les incertitudes sur la mesure du 1δ15N2O et du 2δ15N2O demeurent 
importantes, en particulier sur des échantillons de petite taille, tels que l’air piégé dans la 
glace. L’amélioration des techniques analytiques va probablement permettre de réduire ces 
incertitudes dans un futur très proche. Une diminution de ces incertitudes permettrait de 
distinguer de façon plus fiable l’influence de chaque isotopomère dans l’allègement (ou 
l’alourdissement) du δ15Nmoy et ainsi de déterminer l’évolution de la contribution relative des 
puits et sources mis en jeu.  
 
aAnomalie en 17O 
 La détermination du ∆17O, indicateur d’un fractionnement indépendant de la masse (cf 
chapitre I), apporterait une contrainte supplémentaire au bilan du N2O. En connaissant la 
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source de cette anomalie, et en mesurant le ∆17O du N2O atmosphérique, il serait possible 
d’évaluer la contribution de la dite source au bilan total du N2O.  
Deux difficultés ont empêché jusqu’à présent, l’utilisation du ∆17O. D’une part, la 
source de cette anomalie est encore mal connue et comprise, malgré les nombreuses études 
réalisées à ce sujet (cf chapitre I - [Blake et al., 2003; Cliff et al., 1999; Johnson et al., 2001; 
Kaiser et al., 2004(a); Röckmann et al., 2001(b)]). D’autre part, la taille de l’échantillon 
requise pour la mesure du ∆17O est un facteur limitant (abondance du 17O : 0.04%). En effet, 
jusqu’à présent, cette mesure était réalisée hors-ligne (dual-inlet, cf chapitre II) et nécessitait 
plusieurs centaines de litres d’air [Röckmann et al., 2001(b)]. Cette condition élimine la 
possibilité de mesurer l’anomalie sur des échantillons de glace. Une technique en flux continu 
est actuellement mise en place pour la mesure de l’anomalie sur les nitrates (Kaiser, 
communication personnelle). Cette mesure requiert environ 30 nmole de N2O. Ces 30 nmoles 
représentent en conditions pré-industrielles environ 25 litres d’air, soit 250 kg de glace ! Seule 
une étude ponctuelle sur des zones de glace bleue échantillonnables en Antarctique et au 
Groenland permettra dans ces conditions d’obtenir les contraintes numériques souhaitées. 
 
 
aComposition isotopique des sources 
 
 Le bilan isotopique du N2O souffre d’un manque de données, en particulier en ce qui 
concerne la signature des différentes sources. ([Pérez et al., 2000; Pérez et al., 2001]) ont 
montré la variabilité de la composition isotopique des sols, et mis en évidence le manque de 
mesures in situ donnant accès à la détermination des facteurs de fractionnement ; ces facteurs 
permettent de lier la signature isotopique du N2O émis aux processus mis en jeu, tels que la 
production, la consommation ou encore le transport du gaz. Les incertitudes liées à ces 
facteurs sont particulièrement importantes pour la détermination du δ18O.  
 D’autre part, nos résultats montrent que la signature isotopique de la source océanique 
pourrait être plus enrichie que celle reportée jusqu’à présent. Cette source semble donc 
contrainte de façon insuffisante et il paraît nécessaire de multiplier les mesures en différents 











L’extraction de l’air occlus dans la glace, par fusion sous vide et transfert continu du 
gaz, dans un piège froid à la température de l’hélium liquide, a été mise au point et validée 
pour l’analyse du protoxyde d’azote. Les tests réalisés ont montré que cette méthode 
d’extraction est quantitative et qu’elle n’introduit aucun fractionnement du gaz. Elle 
représente un gain de temps par rapport à une méthode classique de fusion-regel, et, du fait du 
transfert immédiat du gaz hors du liquide, limite sa solubilisation dans l’eau de fusion. Huit 
échantillons de glace provenant d’Arctique et d’Antarctique ont pu être analysés, donnant 
ainsi accès à la composition isotopique (et au rapport de mélange) du N2O en période pré-
industrielle. Par manque de temps, la méthode d’extraction n’a pu être validée pour l’analyse 
isotopique du CH4 et du CO. Cependant, les tests préliminaires réalisés sur le CO sont très 
prometteurs ; ces résultats ainsi que ceux obtenus pour le N2O laissent augurer que cette 
méthode pourrait être valide dans le cas du CH4 également. La mise en place de cette 
extraction et l’analyse isotopique qui en découle deviennent primordiales pour la 
compréhension de l’évolution de ces trois gaz depuis le début de l’ère industrielle.  
La mesure de la composition isotopique du N2O et du CH4 dans la glace et le névé 
polaires, couplée à l’utilisation d’un modèle de diffusion type Monte-Carlo ont permis de 
déduire l’évolution de ces signaux isotopiques dans l’atmosphère, au cours du temps. Si le 
modèle parvient à reproduire les données mesurées dans le névé, certaines limites ont 
néanmoins été mises en évidence.  
Le profil de tortuosité du névé et donc de diffusivité du gaz dans ce névé constitue la 
base du modèle utilisé. Or, la détermination de ce profil est soumise à de nombreuses 
incertitudes, et il est apparu plus juste d’utiliser une enveloppe de tortuosité (et donc de 
diffusivité) plutôt qu’un profil moyen. Les résultats obtenus en fonction des divers profils de 
tortuosité utilisés (cf paragraphe IV-2-1-2) ont conduit à des scénarii isotopiques 
atmosphériques très différents, mettant alors en évidence le rôle primordial de ce profil dans 
le modèle, la nécessité de travailler à partir d’une enveloppe de tortuosité et la prudence avec 
laquelle les scénarii générés devaient être traités. D’autre part, la diffusion thermique peut 
jouer un rôle dans le fractionnement du gaz lors de son séjour au sein du névé ; elle n’est 
néanmoins pas encore prise en compte dans le modèle. Elle devrait être introduite lors des 
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 prochaines applications (Mazauric, communication personnelle), permettant ainsi au modèle 
de mieux rendre compte des conditions de diffusion dans la partie supérieure du névé. 
Selon les sites étudiés, l’utilisation d’une équation exponentielle ou polynomiale pour 
décrire un scénario atmosphérique peut conduire à des résultats divergents (cf paragraphe IV-
1-1-7). Si la fonction exponentielle semble cohérente avec l’évolution des rapports de 
mélange des gaz étudiés depuis le début de l’ère pré-industrielle, la fonction polynomiale du 
3e ordre permet de construire des courbes suffisamment complexes et offre un large champ de 
scénarii possibles ; elle permet en outre de reproduire des changements de pente qu’une 
simple fonction exponentielle ne peut construire. Cependant, aucune des deux fonctions ne 
représente exactement l’évolution de la composition isotopique au cours du temps. Dans un 
modèle à une boîte -la troposphère- la croissance (exponentielle) des sources coexiste avec le 
taux de destruction du gaz. Ces deux caractéristiques peuvent être représentées par deux 
exponentielles ; dans le cas du méthane et du protoxyde d’azote, l’une d’elles -le taux de 
destruction- représente cependant une moindre contribution au rapport de mélange du gaz 
dans le temps et peut être négligée. Utiliser une simple exponentielle pour modéliser le signal 
isotopique atmosphérique est alors correct. Dans le cas du N2O, l’échange stratosphère-
troposphère intervient et il paraît plus rigoureux de raisonner à partir d’un modèle deux boîtes 
-troposphère+stratosphère ; dans ce cas, une troisième exponentielle apparaît. Ainsi, une 
combinaison de trois exponentielles représentant l’augmentation des sources, le taux de 
destruction et l’échange stratosphère-troposphère, pourrait être plus appropriée et 
représentative de l’évolution de la composition isotopique du N2O dans l’atmosphère au cours 
du temps. Des calculs préliminaires ont mis en évidence la validité d’une telle combinaison 
d’exponentielles (Kaiser, communication personnelle). 
 
Les résultats obtenus dans cette étude ont permis de déduire l’évolution de la 
composition isotopique du CH4 et du N2O atmosphériques dans les deux hémisphères, au 
cours du temps. 
Pour le méthane, une compilation des tendances obtenues à partir de l’air du névé, à 
Berkner Island et dans d’autres sites antarctiques précédemment étudiés, a permis de calculer 
un alourdissement du δ13CH4 de +0.03‰/an environ, dans l’hémisphère sud, depuis 1950 AD. 
Dans l’hémisphère nord, seul le site de North GRIP permet de déduire une tendance 
paraissant fiable, sur le δ13CH4, de l’ordre de +0.007‰/an depuis 1950 AD avec une 
stabilisation du signal sur la période récente. Cette différence entre les deux hémisphères fait 
 290
 porter une contrainte sur le gradient inter-hémisphérique du δ13CH4. Ce gradient ainsi que 
l’alourdissement observé pourrait être expliqué par une répartition géographique différente 
des sources, et par une augmentation des sources enrichies (feux de biomasse, combustibles 
fossiles) et des puits impliquant un fort fractionnement isotopique (chlore). L’analyse de l’air 
du névé de Pôle Sud et les premières mesures sur la glace de Siple Dome (réalisées par Todd 
Sowers) indiquent un alourdissement du δ13CH4 de 1.8±0.2‰ depuis la péridoe pré-
industrielle. Ce résultat apparaît cohérent avec des sources naturelles constantes et une 
augmentation de l’émission des feux de biomasse de 16 Tg/an. Ces observations confirment la 
responsabilité majeure des sources et des puits d’origine anthropique dans le bilan global du 
méthane atmosphérique. Les mesures du 14CH4, δCH3D ou encore de la composition 
isotopique du CO, ainsi que l’utilisation du modèle 8-boîtes BOSCAGE [Marik, 1998], 
pourraient permettre d’affiner ce bilan et d’évaluer l’évolution et la contribution des sources 
et puits du CH4 depuis la période pré-industrielle. La mesure du δ13CH4 dans les bulles d’air 
piégées dans la glace permettrait d’apporter une contrainte supplémentaire à la réalisation de 
ces objectifs. 
Une évolution homogène, entre les deux hémisphères, de la composition isotopique du 
N2O a été obtenue à partir de l’analyse de l’air piégé dans le névé et la glace polaires à North 
GRIP et Berkner Island. Cette homogénéité est attendue compte-tenu du temps de résidence 
particulièrement long du N2O dans l’atmosphère. L’allègement observé depuis 1700 AD est 
de l’ordre de -2.7‰, -2.4‰, -3.0‰ et -2.0‰ pour le δ15N2O, 1δ15N2O, 2δ15N2O et δ18(O)N2O, 
respectivement. La tendance sur le signal depuis 1970 AD est de l’ordre de -0.032‰/an, -
0.040‰/an, -0.026‰/an et -0.020‰/an pour le δ15N2O, 1δ15N2O, 2δ15N2O et δ18(O)N2O, 
respectivement. Cet allègement pourrait être expliqué par une augmentation des sources 
appauvries en isotopes lourds, et tendrait donc à confirmer le rôle majeur des sources 
anthropiques, et en particulier de l’agriculture sur le bilan global du N2O. Des mesures 
supplémentaires de la composition isotopique des sources terrestres et océaniques, de même 
que l’amélioration de la précision sur la mesure de l’azote intramoléculaire permettraient de 
mieux contraindre ce bilan et ainsi de mieux comprendre l’évolution de ce gaz dans 
l’atmosphère.  
L’étude de la composition isotopique des deux gaz à effet de serre, CH4 et N2O 
conduit à la même conclusion et renforce ainsi l’hypothèse d’un rôle majeur joué par 
l’Homme dans l’augmentation du bilan global de ces deux gaz. Cette observation souligne 
donc l’intérêt de multiplier les mesures sur des gaz différents afin de contraindre l’évolution 
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 des sources et puits de divers gaz, intervenant d’une façon ou d’une autre sur l’équilibre de la 
Terre.  
 
Enfin, le dispositif expérimental dédié à l’analyse de la composition isotopique du 
monoxyde de carbone, mis en place en collaboration avec John Mak, n’a pas permis, en l’état, 
d’obtenir des résultats stables et reproductibles. Les mesures du δ13CO et du δ18O(CO) sur des 
échantillons d’air piégé dans le névé et la glace polaire n’ont donc pu être obtenues. 
Cependant, les nombreux tests réalisés ont permis d’apporter des améliorations à la ligne 
d’analyse, et de cibler les sources potentielles d’instabilité du système. Par manque de temps, 
nous n’avons pu poursuivre ces tests, mais les perspectives qu’ouvre l’analyse isotopique du 
CO motivera des travaux futurs. En effet, ce gaz joue un rôle primordial dans le climat à cause 
de son implication dans la chimie atmosphérique ; connaître et comprendre son évolution peut 
permettre de contraindre l’évolution d’autres gaz (tels que le méthane) intervenant dans le 































 Le fractionnement dû aux puits et la composition isotopique du CO atmosphérique 
peuvent être utilisés pour déterminer la composition isotopique moyenne des sources 









































avec, δsource, δ13C ou δ18O de la moyenne des sources (‰) 
 δi, δ13C ou δ18O de la source i 
 δatm, δ13C ou δ18O atmosphérique moyen 
 Qi, bilan de la source i (Tg.an-1) 
 Q, bilan de toutes les sources de CO 
 f, fraction du CO détruit par les puits (OH, sols ou stratosphère) 
La fraction du CO s’échappant dans la stratosphère ainsi que celle oxydée par les sols 
sont considérées négligeables. D’autre part, le système est considéré à l’équilibre ; par 
conséquent, la quantité de CO produite est égale à la quantité de CO détruite. Le paramètre f 
alors égal à la fraction de l’un des puits sur les puits totaux, est uniquement représenté par le 
puits OH, et par conséquent est égal à 1. 
 




























δ   (A-3) 
 
 
Afin d’étudier l’influence d’un changement de source sur la composition isotopique de 








Depuis le début de l’ère pré-industrielle, le rapport de mélange du CH4 atmosphérique 
a augmenté d’environ 700 ppbv à 1750 ppbv, ce qui représente une augmentation d’un facteur 
2.5. Nous pouvons considérer que la source « CH4 » de CO a également été multipliée par un 
facteur 2.5. Quelle serait la composition isotopique du CO atmosphérique si la source « CH4 » 
était restée à son niveau pré-industrielle, c’est-à-dire, 2.5 fois moins importante, toutes choses 
étant égales par ailleurs ? 
Les paramètres utilisés pour ce calcul sont récapitulés dans le tableau 1. En utilisant 
l’équation A-3 la composition isotopique actuelle du CO atmosphérique est δ13C=-29.53‰ et 
δ18O=3.49‰. Lorsque le bilan de la source « CH4 » est divisée d’un facteur 2.5, la 
composition isotopique du CO atmosphérique devient δ13C=-20.51‰ et δ18O=2.22‰. 
En simplifiant à l’extrême et en considérant un système à l’équilibre, il semble que 
l’augmentation des émissions de CH4 depuis le début de l’ère pré-industrielle ait eu un impact 
significatif sur la composition isotopique du CO atmosphérique ; elle aurait appauvri le δ13CO 
d’environ 9‰ et enrichi le δC18O d’environ 1.5‰. 
 
 
aVariation de la source « feux de biomasse » 
 
 La source que représentent les feux de biomasse peut être partagée entre une part 
anthropique et une part naturelle.  
[Marik, 1998] a développé un modèle BOSCAGE-8 (8-Box SF6-Calibrated Global 
Euler transport model), découpant l’atmosphère en 8 boîtes (6 troposphériques et 2 
stratosphériques) et permettant de reproduire les grandes lignes du comportement du CH4 en 
termes de flux, sur de longs pas de temps. Ce modèle fait intervenir les différents puits et 
sources du CH4, dont les feux de biomasse partagés entre une contribution anthropique et une 
contribution naturelle. La part anthropique s’élève à 70% et suit l’augmentation de la 
population humaine tandis que la part naturelle représente 30% et est considérée constante. 
Selon [Khalil and Rasmussen, 1985b], les émissions peuvent être représentées par : 
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 ap StfStS )()( 0 +=   (A-4) 
avec, S(t), les émissions au temps t 
 S0, les émissions naturelles 
 Sa, les émissions anthropiques 
 fp(t), la fraction de la population passée (au temps t) sur la population actuelle 
 
Ainsi, afin de rester cohérent avec le modèle BOSCAGE-8 et l’équation A-4, nous 
imposons les mêmes contributions aux parts anthropique (70%) et naturelle (30%) des feux de 
biomasse comme source de CO. Quelle pourrait être la composition isotopique du CO 
atmosphérique en 1800 AD, si dans un premier temps, les parts anthropique et naturelle 
demeurent fixées à 70-30, et si dans un deuxième temps, la part naturelle constante est 
considérée nulle, toutes choses étant égales par ailleurs ? 
 
 En utilisant les équations A-3 et A-4, la composition isotopique du CO atmosphérique 
serait : 
dans le 1er cas : δ13C=-24.76‰ et δ18O=-0.6‰.  - 
 
- dans le 2e cas : δ13C=-24.48‰ et δ18O=-0.85‰. 
 Il semble donc que l’influence des sources naturelles dans les feux de biomasse soit 
non négligeable dans la composition isotopique du CO atmosphérique ; l’absence de ces 
sources (2e cas) entraînerait un enrichissement en 13C d’environ 6‰ et appauvrissement en 
18O d’environ 4‰. 
 
Sources CO bilan (Tg/yr)a δ13Cb δ18Ob 
 minimum maximum moyenne (‰ VPDB) (‰ VSMOW)
CH4 600 950 775 -52,6 0 
NMHC 290 1000 645 -32,2 0 
combustibles fossiles 300 800 550 -27,5 23,5 
C3 200 800 500 -25 18 
C4 100 400 250 -12 18 
Puits CO bilan (Tg/yr)© KIE 13C KIE 18O 
 min max moy   
OH 2000 3200 2600 1,0045 0,99 
sols 180 390 285 1,006 1,014 
Tableau 1 : Paramètres utilisés pour le calcul de l’influence des sources sur la composition 
isotopique du CO atmosphérique 
a [Langenfelds et al., 2002] 
b [Stevens et al., 1972], [Stevens and Wagner, 1989], [Brenninkmeijer, 1993], [Kato et al., 1999] 






















































Prof Deff Prof Deff Prof Deff Prof Deff 
(m) (m2/an) (m) (m2/an) (m) (m2/an) (m) (m2/an) 
0 534,966 20 457,772 40 249,243 60 21,627 
1 533,472 21 451,276 41 235,572 61 17,871 
2 531,335 22 444,425 42 221,826 62 14,734 
3 528,724 23 437,201 43 208,023 63 12,171 
4 525,939 24 429,589 44 194,185 64 10,007 
5 523,058 25 421,570 45 180,335 65 7,808 
6 520,066 26 413,130 46 166,497 66 4,914 
7 516,940 27 404,252 47 152,699 67 1,909 
8 513,666 28 394,920 48 138,968 68 0,444 
9 510,233 29 385,120 49 125,349 69 0,224 
10 506,626 30 374,838 50 111,963 70 0,315 
11 502,832 31 364,062 51 99,045 71 0,370 
12 498,836 32 352,778 52 86,794 72 0,376 
13 494,621 33 340,970 53 75,255 73 0,371 
14 490,173 34 328,645 54 64,424 74 0,368 
15 485,478 35 315,883 55 54,398 75 0,368 
36 302,840 56 45,440 76 0,367 
17 475,287 37 289,629 57 37,758 77 0,358 
18 469,761 38 276,286 78 58 31,342 0,338 
19 463,928 39 59 26,046 262,820   
16 480,521 
Tableau 1 : Profil de diffusivité effective du CH4 à NGRIP 
 
 
Prof Deff Prof Deff Prof Deff Prof Deff 
(m) (m2/an) (m) (m2/an) (m) (m2/an) (m) (m2/an) 
0 378,068 20 323,514 40 176,144 60 15,284 
1 377,012 21 318,923 41 166,482 61 12,630 
2 375,502 22 314,081 42 156,767 62 10,413 
3 373,657 23 308,976 43 147,013 63 8,602 
4 371,688 24 303,596 44 137,233 64 7,072 
5 369,653 25 297,930 45 127,445 65 5,518 
6 367,538 26 291,965 46 117,666 66 3,472 
7 365,329 27 285,690 47 107,915 67 1,349 
8 363,015 28 279,095 48 98,210 68 0,314 
9 360,588 29 272,169 49 88,586 69 0,158 
10 358,039 30 264,903 50 79,126 70 0,222 
11 355,358 31 257,288 51 69,997 71 0,261 
12 352,534 32 249,313 52 61,339 72 0,266 
13 349,555 33 240,969 53 53,184 73 0,262 
14 346,412 34 232,258 54 45,529 74 0,260 
15 343,094 35 223,239 55 38,444 75 0,260 
16 339,591 36 214,021 56 32,113 76 0,259 
17 335,892 37 204,685 57 26,684 77 0,253 
18 331,987 38 195,255 58 22,150 78 0,239 
19 327,864 39 185,738 59 18,407   




Prof Deff Prof Deff Prof Deff Prof Deff 
(m) (m2/an) (m) (m2/an) (m2/an) (m) (m2/an) (m) 
0 333,113 20 240,788 40 86,535 60 0,569 
1 332,892 21 232,681 41 81,470 61 0,370 
2 331,976 22 224,383 42 76,289 62 0,138 
3 329,869 23 215,923 43 71,068 63 0,031 
4 327,070 24 207,327 44 65,934 64 0,004 
5 323,985 25 198,628 45 60,491   
6 320,678 26 189,867 46 53,475   
7 317,107 27 181,092 47 44,025   
8 313,238 28 172,360 48 32,503   
9 309,048 29 163,738 49 19,746   
10 304,527 30 155,294 50 8,642   
11 299,678 31 147,067 51 2,211   
12 294,505 32 139,078 52 0,332   
13 289,000 33 131,341 53 0,362   
14 283,151 34 123,872 54 0,590   
15 276,951 35 116,695 55 0,662   
270,396 36 109,836 56 0,660   
17 263,489 37 103,340 57 0,653   
18 256,236 38 97,275 58 0,656 




Tableau 3 : Diffusivité effective du CO  Berkner Island 2 à
 
 
Prof Deff Prof Deff Prof Deff Prof Deff 
(m) (m2/an) (m) (m2/an) (m) (m2/an) (m) (m2/an) 
0 394,023 20 256,555 40 87,197 60 0,070 
1 393,802 21 245,377 82,470 41 61 0,064 
392,893 22 234,992 42 77,525 62 0,058 
3 390,802 23 225,289 43 72,580 63 0,050 
4 387,992 24 215,966 44 67,668 64 0,043 
5 384,749 25 206,802 45 62,484   
6 380,994 26 197,610 46 55,478   
7 376,567 27 188,040 47 43,480   
8 371,192 28 177,312 48 26,069   
9 364,433 29 164,421 49 10,304   
10 356,060 30 149,660 50 2,338   
11 346,487 31 135,626 51 0,428   
12 336,514 32 124,646 52 0,509   
13 326,723 33 116,673 53 0,541   
14 317,275 34 110,635 54 0,334   
15 308,057 35   105,761 55 0,211 
36 101,665 56 0,177   
17 289,293 37 98,103 57 0,137   
18 279,084 38 94,798 58 0,095   
19 268,050 39 91,313 59 0,078   
2 
16 298,836 




























































Prof Densité Prof Densité Prof Densité Prof Densité Prof Densité 
(m)  (m)  (m)  (m)  (m)  
4 0,373 44 0,693 84 0,896 0,872 124 164 0,896 
5 0,388 45 0,698 85 0,874 125 0,896 165 0,896 
6 0,404 46 0,703 86 0,876 126 0,896 166 0,896 
7 0,422 47 0,709 87 0,878 127 0,896 167 0,896 
8 0,440 48 0,714 128 88 0,880 0,896 168 0,896 
9 0,458 49 0,719 89 0,882 129 0,896 169 0,896 
0,475 50 0,725 0,883 0,896 170 0,896 
11 0,492 51 0,730 91 0,885 131 0,896 171 0,896 
12 0,505 52 0,735 92 0,886 132 0,896 172 0,896 
13 0,515 53 0,740 93 0,888 133 0,896 173 0,896 
14 0,523 54 0,746 94 0,889 134 0,896 174 0,896 
15 0,529 55 0,751 95 0,891 135 0,896 175 0,896 
16 0,536 56 0,756 96 0,892 136 0,896 176 0,896 
17 0,542 57 0,761 97 0,893 137 0,896 177 0,896 
18 0,548 58 0,766 98 0,894 138 0,896 178 0,896 
19 0,553 59 0,771 99 0,895 139 0,896 179 0,896 
20 0,559 60 0,776 100 0,896 140 0,896 180 0,896 
21 0,565 61 0,781 101 0,896 141 0,896 181 0,896 
22 0,570 62 0,786 102 0,896 142 0,896 182 0,896 
0,576 63 0,791 103 0,896 143 0,896 183 0,896 
24 0,582 64 0,796 104 0,896 144 0,896 184 0,896 
25 0,587 65 0,801 105 0,896 145 0,896 185 0,896 
26 0,593 66 0,806 106 0,896 146 0,896 186 0,896 
27 0,599 67 0,811 107 0,896 147 0,896 187 0,896 
28 0,604 68 0,815 108 0,896 148 0,896 188 0,896 
29 0,610 69 0,820 109 0,896 149 0,896 189 0,896 
30 0,615 70 0,825 110 0,896 150 0,896 190 0,896 
31 0,621 71 0,830 151  111 0,896 0,896  
32 0,627 72 0,834 112 0,896 152 0,896   
33 0,632 73 0,839 113 0,896 153 0,896   
34 0,638 74 0,843 114 0,896 154 0,896   
35 0,643 75 0,848 115 0,896 155 0,896   
36 0,649 76 0,851 116 0,896 156 0,896   
37 0,654 77 0,854 117 0,896 157 0,896   
38 0,660 78 0,857 118 0,896 158 0,896   
39 0,665 79 0,860 119 0,896 159 0,896   
10 90 130 
23 

















Prof Densité Prof Densité Prof Densité Prof Densité Prof Densité 
(m)  (m)  (m)  (m)  (m)  
0 0,398 40 0,740 80 0,875 120 0,875 160 0,875 
1 0,399 41 0,746 81 0,875 121 0,875 161 0,875 
2 0,404 42 0,752 82 0,875 122 0,875 162 0,875 
3 0,416 43 0,757 83 0,875 123 0,875 163 0,875 
4 0,435 44 0,763 84 0,875 124 0,875 164 0,875 
5 0,457 45 0,769 85 0,875 125 0,875 165 0,875 
6 0,480 0,875 46 0,774 86 0,875 126 0,875 166 
7 0,502 47 87 127 167 0,875 0,780 0,875 0,875 
8 0,522 48 0,785 88 0,875 128 0,875 168 0,875 
9 0,540 49 0,791 89 0,875 129 0,875 169 
0,554 0,875 130 0,875 170 0,875 
11 0,565 51 0,802 91 0,875 131 0,875   
12 0,573 52 0,807 92 0,875 132 0,875   
13 0,580 53 0,812 93 0,875 133 0,875   
14 0,586 54 0,818 94 0,875 134 0,875   
15 0,592 55 0,823 95 0,875 135 0,875   
16 0,598 56 0,828 96 0,875 136 0,875   
17 0,604 57 0,834 97 0,875 137 0,875   
18 0,610 58 0,839 98 0,875 138 0,875   
19 0,616 59 0,843 99 0,875 139 0,875   
20 0,622 60 0,847 100 0,875 140 0,875   
21 0,628 61 0,850 101 0,875 141 0,875   
22 0,634 62 0,853 102 0,875 142 0,875   
23 0,640 63 0,856 103 0,875 143 0,875   
24 0,646 64 0,859 104 0,875 144 0,875   
25 0,652 65 0,862 105 0,875 145 0,875   
0,864 106 146 0,875   
27 0,664 67 0,867 107 0,875 147 0,875   
28 0,670 68 0,869 108 0,875 148 0,875   
29 0,676 69 0,872 109 0,875 149 0,875   
30 0,682 70 0,874 110 0,875 150 0,875   
31 0,688 71 0,875 111 0,875 151 0,875   
32 0,694 72 0,875 112 0,875 152 0,875   
33 0,699 73 0,875 113 0,875 153 0,875   
34 0,705 74 0,874 114 0,875 154 0,875   
35 0,711 75 0,874 115 0,875 155 0,875   
36 0,717 76 0,874 116 0,875 156 0,875   
37 0,723 77 0,875 117 0,875 157 0,875   
38 0,729 78 0,875 118 0,875 158 0,875   
39 0,734 79 0,875 119 0,875 159 0,875   
0,875 
10 50 0,796 90 
26 0,658 66 0,875 

































Profondeur δ13CH4 1σ [CH4] 1σ 
(m) (‰VPDB) (‰) ppbv ppbv 
0 -47,14 0,16 1820,45 2,50 
14,95 -47,32 0,03 1830,68 3,37 
27,43 -47,23 0,09 1825,44 4,08 
34,63 -47,09 0,02 1817,94 2,22 
50,06 -47,19 0,08 1809,33 3,33 
55,14 -47,27 0,10 1810,10 1,64 
59,35 -47,27 0,14 1798,42 2,06 
62,3 -47,57 0,14 1796,82 1,89 
65,02 -47,57 0,20 1786,48 2,28 
66,99 -47,79 0,05 1771,28 2,96 
69,04 -48,48 0,21 1689,39 2,34 
71,75 -49,32 0,06 1543,17 0,94 
74,3 -49,78 0,12 1353,17 1,81 
76,7 -49,65 0,09 1218,86 2,37 
77,68 -49,48 0,21 1187,91 1,76 
Tableau 1 : points de mesure du CH4 à NGRIP 
 
 
Profondeur δ13CH4 1σ [CH4] 1σ 
(m) (‰VPDB) (‰) ppbv ppbv 
0 -46,83 0,07 1702,46 2,10 
2 -46,88 0,06 1705,53 4,13 
4 -46,79 0,04 1699,85 2,91 
6 -46,92 0,06 1707,74 3,61 
8 -46,91 0,10 1707,85 5,01 
10 -46,86 0,08 1714,55 3,92 
20 -46,94 0,03 1714,06 2,87 
30 -46,94 0,02 1711,90 4,14 
40 -46,85 0,12 1711,85 3,67 
45 -47,02 0,06 1693,56 2,30 
48 -46,95 0,05 1693,44 3,80 
50 -46,94 0,08 1703,51 4,12 
52 -47,35 0,09 1662,60 2,82 
53 -47,54 0,06 1634,74 1,54 
54 -47,92 0,06 1596,75 5,34 
55 -48,50 0,07 1514,11 3,04 
56 -48,72 0,11 1457,25 2,74 
57 -48,94 0,04 1415,19 3,46 
62 -49,11 0,14 1287,64 2,84 
63 -49,38 0,07 1127,37 1,69 









 Profondeur δ15N 1σ 1δ15N 1σ 2δ15N 1σ δ18O 1σ [N2O] 1σ 
(m) (‰N2air) (‰) (‰N2air) (‰)r (‰N2air) (‰) (‰VMSOW) (‰) (ppbv) (ppbv) 
0 6,69 0,05 -15,68 0,3 29,06 0,3 44,62 0,1 318,27 0,5 
14,95 6,77 0,05 -15,27 0,3 28,82 0,3 44,75 0,1 317,85 0,5 
27,43 6,81 0,05 -15,62 0,3 29,24 0,3 44,87 0,1 317,59 0,5 
34,63 6,94 0,05 -15,46 0,3 29,34 0,3 44,90 0,1 317,38 0,5 
50,06 7,08 0,05 -15,10 0,3 29,25 0,3 45,07 0,1 314,90 0,5 
55,14 7,22 0,05 -14,79 0,3 29,22 0,3 45,06 0,1 315,29 0,5 
59,35 7,16 0,05 -15,18 0,3 29,51 0,3 45,02 0,1 315,48 0,5 
62,3 7,31 0,05 -14,80 0,3 29,42 0,3 45,12 0,1 314,55 0,5 
65,02 7,35 0,05 -14,66 0,3 29,36 0,3 45,37 0,1 312,62 0,5 
66,99 7,32 0,05 -14,93 0,3 29,56 0,3 45,12 0,1 311,81 0,5 
69,04 7,67 0,05 -14,63 0,3 29,97 0,3 45,31 0,1 306,54 0,5 
71,75 8,08 0,05 -13,99 0,3 30,14 0,3 45,66 0,1 301,54 0,5 
74,3 8,45 0,05 -13,42 0,3 30,31 0,3 45,81 0,1 295,71 0,5 
76,7 8,61 0,05 -13,26 0,3 30,48 0,3 45,99 0,1 292,82 0,5 
77,68 8,61 0,05 -13,53 0,3 30,74 0,3 46,06 0,1 290,64 0,5 
83 9,29 0,4 -13,84 0,8 32,41 0,8 46,24 0,5 292,18 3 
115 9,96 0,4 -13,65 0,8 46,51 0,5 268,94 33,57 0,8 3 




Profondeur δ15N 1σ 1δ15N 1σ 2δ15N 1σ δ  18O 1σ [N2O] 1σ 
(m) (‰N2air) (‰) (‰N2air) (‰)r (‰N2air) (‰) (‰VMSOW) (‰) (ppbv) 
6,65 
(ppbv) 
0 0,05 -16,12 0,2 29,42 0,2 44,72 0,1 316,57 0,5 
6 6,68 0,05 -15,79 0,2 29,15 0,2 44,75 0,1 316,09 0,5 
10 6,75 0,05 -15,86 0,2 29,37 0,2 44,79 0,1 316,07 0,5 
20 6,84 0,05 -16,07 0,2 29,75 0,2 44,95 0,1 316,03 0,5 
40 6,95 0,05 -15,65 0,2 29,55 0,2 44,98 0,1 314,69 0,5 
45 7,01 0,05 -15,55 0,2 29,57 0,2 45,10 0,1 313,87 0,5 
50 7,09 0,05 -16,24 0,2 30,42 0,2 45,20 0,1 312,48 0,5 
52 7,24 0,05 -15,92 0,2 30,40 0,2 45,25 0,1 309,55 0,5 
53 7,35 0,05 -14,66 0,2 29,36 0,2 45,30 0,1 307,72 0,5 
54 7,52 0,05 -14,81 0,2 29,86 0,2 45,33 0,1 304,64 0,5 
55 7,63 0,05 -15,01 0,2 30,27 0,2 45,36 0,1 302,23 0,5 
56 7,82 0,05 -14,50 0,2 30,15 0,2 45,54 0,1 299,28 0,5 
57 7,96 0,05 -14,50 0,2 30,42 0,2 45,67 0,1 297,49 0,5 
58 7,96 0,05 -14,86 0,2 30,78 0,2 45,74 0,1 297,20 0,5 
59 7,99 0,05 -14,59 0,2 30,57 0,2 45,81 0,1 296,94 0,5 
65,25 9,11 0,4 -12,27 0,8 30,48 0,8 46,59 0,5 287,43 3 
69,95 9,74 0,4 -13,73 0,8 33,20 0,8 46,34 0,5 274,97 3 
73,31 9,00 0,4 -14,64 0,8 32,64 0,8 47,10 0,5 268,85 3 
75,59 7,72 0,4 -17,63 0,8 33,08 0,8 47,69 0,5 271,69 3 
80,09 10,11 0,4 -12,73 0,8 32,95 0,8 47,54 0,5 270,07 3 
82,72 10,00 0,4 -11,48 0,8 31,49 0,8 46,54 0,5 270,19 3 
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